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Cette thèse s’articule autour de l’étude des fractionnements isotopiques du silicium des 
roches représentatives des parties crustales et mantelliques de différentes planètes du Système 
Solaire interne.  Nous présentons les mesures des signatures isotopiques (exprimées en 30Si et 
29Si (‰), relativement au standard NBS-28) de 43 roches ignées terrestres, 8 échantillons 
lunaires, ainsi que 10 météorites martiennes (SNC), 11 chondrites (carbonées, ordinaires et à 
enstatites) et 7 achondrites originaires de Vesta (HED), afin d’évaluer le potentiel des isotopes 
stables du silicium comme traceurs d’évenements géologiques très anciens, tels que la 
formation du noyau terrestre, ou les processus d’accrétion ayant conduit à la formation des 
planètes telluriques. 
  Une méthode d’analyse basée sur la spectrométrie de masse multi collection à source 
plasma (MC-ICP-MS) a été développée afin de mesurer les signatures isotopiques du silicium 
des matériaux silicatés avec un niveau d’incertitude permettant de distinguer des 
fractionnements inférieurs à 0,08‰ pour 30Si et inférieurs à 0,05‰ pour 29Si. 
  Les résultats obtenus sur les roches terrestres suggèrent qu’un fractionnement 
isotopique faible mais significatif intervient au cours de la différenciation magmatique. Nos 
données montrent que les signatures isotopiques du silicium des roches ignées peuvent être 
contrôlées par la nature des minéraux qui cristallisent, mais aussi par la nature de protolithes 
ayant été altérés par des circulations d’eau de mer ou qui contiennent des sols. Ces résultats 
démontrent l’intérêt des isotopes du silicium comme traceurs de sources magmatiques, en 
particulier pour les roches ignées différenciées. 
  En tenant compte des fractionnements générés par le magmatisme, les isotopes stables 
du silicium permettent également d’observer des variations isotopiques significatives entre 
différents corps planétaires du Système Solaire interne, et montrent que le couple Terre-Lune se 
distingue des autres planètes par un enrichissement relatif en isotopes lourds. Le couplage des 
données isotopiques avec un modèle d’accrétion et de différenciation planétaire continu 
suggère que le noyau terrestre a significativement incorporé du silicium, mais ce phénomène ne 
peut expliquer qu’une partie des fractionnements isotopiques mesurés. Cela signifie qu’au 
moins un autre processus de fractionnement est intervenu. Une explication possible 
impliquerait un processus de formation de la Lune par impact géant, qui conduirait à un 
appauvrissement en isotopes légers du système Terre-Lune par vaporisation.  
  Ces  conclusions sont confirmées par de nouvelles mesures isotopiques du fer lunaire, 
qui sont en accord avec les observations disponibles sur les fractionnements dépendants de la 
masse entre les planètes, pour les isotopes de l’oxygène, du lithium, du magnésium, du calcium 








This thesis deals with silicon (Si) isotope fractionations occurring between the bulk 
silicate parts of various planets in the inner Solar System. We present precise Si isotope 
measurements (expressed as 30Si and 29Si (‰), given relatively to NBS-28 reference 
material) for 43 igneous terrestrial rocks, 8 lunar samples, 10 SNC meteorites (thought to 
come from Mars), 11 chondrites (carbonaceous, ordinary, and enstatites), and 7 HED 
meteorites (thought to come from asteroid 4-Vesta). The aim of this study is to determine 
whether stable Si isotopes can be used as a reliable tracer of very old geological processes, 
such as terrestrial core differentiation, or accretion mechanisms that have led to terrestrial 
planets formation. 
An analytical method has been developed using high-resolution multi-collector 
inductively coupled plasma mass-spectrometer (MC-ICP-MS) that allows measuring Si 
isotope compositions of silicate materials with an uncertainty better than 0.08‰ for 30Si and 
better than 0.05‰ for 29Si. 
Terrestrial igneous data reveal small but significant Si isotope fractionation occurring 
during magma differentiation. Our data show that Si isotope in silicates can be controlled by 
modal mineralogy as well as the nature of protoliths that have been weathered by see water 
circulation or that have incorporated soils. These results emphasize the interest of Si stable 
isotopes in tracing magmatic sources, notably for differentiated igneous materials. 
Taking into account the high temperature magmatic slight isotopic effect, it is possible 
to find significant Si isotopes variations among planetary bodies of the inner Solar System. In 
particular, Earth and Moon share a common Si isotopic signature, that is slightly heavier than 
other planetary bodies. Coupling isotope data with a continuous planetary accretion and 
differentiation model suggests that Si entered the Earth’s core, but that this process alone can 
explain only part of the Si isotope fractionation observed. This implies that at least one 
additional fractionating mechanism has played a role. A possible clue may involve partial 
vaporisation of Si in the aftermath of a Moon forming giant impact that should have led to a 
depletion in light Si isotopes of the Earth-Moon system. 
Such a conclusion can be confirmed by the new iron isotope data we obtained for the 
Moon that are in agreement with available observations on mass-dependent interplanetary 
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 De l’observation à la conceptualisation, le cosmos suscite depuis des temps 
immémoriaux une fascination à l’image de sa complexité et de sa démesure. Si les avancées 
en physique théorique ont marqué la Renaissance par l’émergence de concepts bousculant les 
idéologies ancrées depuis l’Antiquité, ces cinquante dernières années ont amorcé un tournant 
vers l’intérêt pour les analyses chimiques des matériaux du Système Solaire. Une première 
raison à l’origine de cet engouement repose sur la mise au point par J.J. Thompson dès 1912 
d’un outil rendu indispensable en géo/cosmochimie : le spectromètre de masse. Sonder la 
matière de l’intérieur est alors devenu un nouveau moyen de mieux comprendre notre 
environnement ainsi que ses origines. Parallèlement, le 21 Juillet 1969, l’équipe d’Apollo 11 
ponctue le régolithe lunaire d’empreintes de pas qui signent le renouveau des sciences 
planétaires. En offrant à la communauté scientifique l’accès à des matériaux extra terrestres 
échantillonnés in situ, l’étude approfondie de notre satellite est rendue possible, en 
complément des météorites. L’année 1970 marque alors l’essor des études chimique et 
isotopique du Système Solaire, et l’évolution rapide des technologies et des méthodes 
analytiques n’ont fait qu’accroître leur intérêt jusqu’à aujourd’hui. 
Depuis plus d’un demi-siècle, la géochimie isotopique contribue activement à 
l’élargissement et à l’enrichissement des connaissances relatives aux mécanismes de 
formation et d’évolution planétaire. A l’origine plutôt orientée vers l’étude des isotopes 
radioactifs et les méthodes de datations qui leur sont associées, la géochimie isotopique tend 
aujourd’hui à se focaliser sur l’étude des isotopes stables et leurs applications potentielles 
comme marqueurs de processus géologiques anciens et/ou de grande envergure. Certains de 
ces isotopes stables – comme ceux du fer ou du silicium – sont peu affectés par le 
magmatisme et le métamorphisme, et peuvent alors constituer un outil particulièrement 
efficace pour tracer des évènements qui, notamment sur Terre, ont été effacés par plus de 4,5 
milliards d’années d’histoire géologique. Ainsi, et en particulier en cosmochimie, l’étude du 
comportement des isotopes stables a permis de réunir et continue de fournir nombre d’indices 
nouveaux quant aux origines des planètes telluriques. 
Les récentes comparaisons interplanétaires des signatures isotopiques d’éléments 
stables et notamment celles du fer, suggèrent des variations significatives entre les différents 
corps du Système Solaire. Ces observations alimentent depuis quelques années des débats 
relatifs à leurs mécanismes de formation et de différenciation. A l’instar du fer qui est 
préférentiellement concentré dans les noyaux planétaires, le silicium est très abondant dans 
les parties crustales et mantelliques. Cette complémentarité implique que la caractérisation 




planétaires devrait permettre d’obtenir un spectre de données plus complet et représentatif de 
systèmes planétaires dans leur ensemble. 
Cette thèse s’articule autour de l’étude des fractionnements isotopiques du silicium de 
roches originaires des différentes planètes telluriques – et disponibles – du Système Solaire 
interne. Les présents travaux regroupent les analyses de 43 roches magmatiques terrestres, 8 
échantillons lunaires, 11 météorites chondritiques (carbonées, ordinaires et à enstatites) ainsi 
que de 10 météorites martiennes (Shergottites, Nakhlites, Chassignites) et 7 achondrites 
originaires de Vesta (Howardites et Eucrites), en vue de proposer une réponse aux questions 
suivantes : 
- Le magmatisme de haute température fractionne-t-il significativement les isotopes 
stables du silicium ? Le cas échéant, ces derniers peuvent-ils être utilisés comme 
marqueurs de la pétrogenèse des roches ignées ? 
- Les corps telluriques du Système Solaire présentent-ils des signatures isotopiques du 
silicium différentes ?  Y a-t-il une cohérence avec les résultats obtenus pour d’autres 
isotopes stables, en particulier ceux du fer ? 
- Les isotopes stables du silicium peuvent-ils être considérés comme des marqueurs 
robustes de processus de formation et/ou de différentiation planétaire ? Si oui, que 
suggèrent-ils et quels sont les mécanismes mis en évidence ? 
 
Le premier chapitre de la thèse introduit tout d’abord les concepts de bases requis en 
géochimie isotopique et situe la présente étude dans son contexte scientifique. La première 
partie du deuxième chapitre présente en détail les différentes étapes du développement 
méthodologique ayant conduit à l’application de la méthode d’analyse présentée en tant 
qu’article (publié) dans la deuxième partie du même chapitre. La méthode analytique est 
ensuite appliquée dans les deux chapitres suivants, afin de caractériser les signatures 
isotopiques de roches magmatiques terrestres (Chapitre III) et extra-terrestres (Chapitre IV) 
ainsi que leurs implications. Ces deux chapitres sont rédigés en anglais sous forme d’article 
(en préparation). Le Chapitre V, présente un état des lieux ainsi que de nouvelles mesures 
isotopiques du fer lunaire, afin d’établir un lien entre les contraintes apportées par les deux 
systèmes isotopiques vis à vis de la formation des planètes telluriques du Système Solaire. Ce 
chapitre est également présenté en tant qu’article rédigé en anglais (en préparation). Enfin, la 
dernière partie de l’étude résume les principales conclusions auxquelles nous avons abouti, et 








Chapitre  I 
 
 


















1.  Pré-requis en géochimie isotopique 
Cette thèse traite des fractionnements isotopiques du silicium des roches 
représentatives des parties crustales et mantelliques de différentes planètes du Système 
Solaire interne. Le projet scientifique décrit dans le présent manuscrit se voulant accessible au 
plus grand nombre, quelques rappels sur les notions les plus couramment utilisées en 
géochimie isotopique sont proposés. 
1.1   Les isotopes : origine et définition 
On attribue aux étoiles le rôle de centrales atomiques universelles (Burbidge et al., 
1957). Une étoile consiste en un plasma d’hydrogène dont le cœur est le siège des réactions 
thermonucléaires à l’origine de la nucléosynthèse élémentaire. Durant la majeure partie de sa 
vie, une étoile consomme ses réserves d’hydrogène afin de produire de l’hélium. Son devenir 
et sa capacité de production d’éléments plus lourds dépendent ensuite essentiellement de sa 
masse initiale. Implicitement, c’est la taille de l’astre qui préside les réactions nucléaires 
s’opérant en son sein, tant qualitativement que quantitativement. 
La nucléosynthèse élémentaire prend appui sur quatre mécanismes fondamentaux : la 
fusion nucléaire, l’addition neutronique, l’addition protonique et la spallation (e.g. Birck, 
2004). L’ensemble de ces réactions est à l’origine de l’apparition d’isotopes. De fait, l’isotope 
i d’un élément E noté iE représente une configuration nucléaire spécifique (assemblage de 
protons, neutrons et électrons) qui ne se distingue des autres isotopes de E, s’ils existent, que 
par son nombre de neutrons. Pour tout élément E multi-isotopique, chaque isotope correspond 
donc à une « nuance » de E, dont seules les masses diffèrent. 
1.2   Isotopes stables et instables 
La plupart des éléments chimiques possèdent un ou plusieurs isotopes stables, c’est à 
dire qu’ils présentent une configuration nucléaire pérenne et ne subissent pas de 
transformation spontanée. A l’inverse, certains noyaux atomiques présentent une structure 
instable qui tend à se désintégrer en émettant quatre types possibles de rayonnements 
radioactifs :  (émission d’un noyau d’hélium), + (émission de positron et neutrino) - 
(émission d’électron et antineutrino) et  (émission de photon). Un isotope radioactif peut 
subir une ou plusieurs transformations successives suivant une chaine de désintégration, 




instable du carbone qui se désintègre pour donner de l’azote 14N stable. Les éléments 
radioactifs se caractérisent par leur période de désintégration () qui peut varier de la 
milliseconde au milliard d’années. Certains éléments possédant des isotopes radioactifs (e.g. 
C, Rb, Sm ou U) sont ainsi couramment utilisés comme géochronomètres en géosciences. Ce 
n’est toutefois pas l’objectif de cette étude qui se focalise uniquement sur les fractionnements 
relatifs aux isotopes stables et leurs implications dans un contexte cosmochimique.  
1.3   Fractionnement isotopique 
En théorie, les différents isotopes d’un élément E inclut ou non dans une molécule 
répondent à un comportement physico-chimique similaire. Ces isotopes sont toutefois sujets à 
des modifications légères de comportement et de partage au cours de la plupart des réactions 
impliquant des transferts de matière et/ou des changements d’états : on parle alors de 
fractionnement isotopique. On quantifie le coefficient de fractionnement isotopique  de 
l’élément E entre deux composés A et B – qu’ils soient en équilibre chimique ou résultant 







B           (1) 
où 
iE est l’isotope stable le plus léger et *E est n’importe quel autre isotope de E, différent de 
i
E (et implicitement plus lourd). 
 




E 1. Il est à noter qu’en lieu et place du coefficient de fractionnement, d’aucun 
rapporte la déviation de  par rapport à 1. Cette valeur est notée  et se définit simplement 
comme le fractionnement de E entre A et B, donné par la relation 

  (1) 1000. Ainsi et 
par exemple, à une valeur 

AB
E  de 0,99 correspond une valeur 

AB
E  de -10, soit un 
fractionnement isotopique de -10‰ pour deux isotopes de E entre les composés A et B. Le 
signe de  indique le sens du fractionnement. Dans le cas présent, c’est le composé B qui est 
enrichi à hauteur de 10‰ en isotope léger de E par rapport au composé A. Notons que cette 
notation ne doit pas être confondue avec Ndi, spécifique aux mesures isotopiques du 
néodyme, et qui correspond à une valeur  multipliée par 10 (voir notation  ci-dessous). 




qui correspond au partage isotopique d’un élément E entre un composé A et un gaz 
monoatomique parfait composé des différents isotopes de E selon leurs abondances naturelles. 
Lorsque l’on cherche à comparer les compositions (ou signatures) isotopiques de E 
entre plusieurs échantillons, on utilise classiquement un standard isotopique de référence par 
lequel les rapports isotopiques des échantillons sont normalisés. Afin de s’assurer qu’aucun 
biais ne vient affecter les données lors des mesures, ce standard de référence est 
systématiquement analysé avec les échantillons. On exprime ensuite les fractionnements 

















1000 (‰)       (2) 
où 




Afin que les valeurs de fractionnements isotopiques soient comparables entre elles, on 
utilise comme matériaux de référence un standard international communément employé dans 
les différents laboratoires à travers le monde. Dans le cas du silicium, ce standard est composé 
de silice pure produite par NIST (National Institute of Standards and Technologies, USA) 
commercialisé sous l’appellation SRM-8546, anciennement NBS-28. 
1.4   Fractionnement à l’équilibre ou cinétique 
A l’instar de deux composés (ou phases) A et B qui tendent à atteindre un équilibre 
chimique au cours d’une réaction, les isotopes d’un élément E qui composent A et B tendent à 




E K, où 
K est la constante d’équilibre de la réaction. Le fractionnement à l’équilibre se définit dès lors 
comme un échange isotopique réciproque et équivalent entre deux composés chimiques (ou 
phases) au cours d’une réaction. Un exemple permettant d’illustrer ce type de fractionnement 
est une bouteille fermée contenant un fond d’eau maintenu à température constante, où la 
vapeur est en équilibre chimique avec le liquide résiduel. Si l’on considère deux isotopes de 














Il à été démontré que le fractionnement isotopique à l’équilibre de tout élément suit certaines 
règles (Bigeleisen et Meyer, 1947 ; Hurey, 1947), parmi lesquelles les trois plus importantes 
sont : 
1) Dans la majorité des cas, le fractionnement isotopique est fortement dépendant de la 
température du milieu au cours de la réaction, et est d’autant plus faible que la 
température augmente. D’une manière générale, le fractionnement isotopique à 
l’équilibre est proportionnel à 1/T2. Il existe toutefois des exceptions, en particulier 
lorsque l’on considère un élément uniquement lié à l’hydrogène, ou lorsque les 
fractionnements sont très faibles (e.g. Schauble, 2004). 
2) Le fractionnement isotopique d’un élément E est d’autant plus important que l’écart de 
masse relatif entre ses isotopes est grand. En conséquence, si l’on considère des 
conditions de réactions et des écarts de masses identiques entre les isotopes de deux 
éléments distincts, l’élément le plus léger aura tendance à produire de plus grands 
fractionnements isotopiques à l’équilibre que l’élément le plus lourd (Schauble, 2004). 
La gamme de fractionnement peut être approximativement déterminée par la relation 

mH mL  mH mL , où mH et mL sont les masses respectives des isotopes lourd et 
léger de l’élément considéré. Si l’on prend l’exemple du silicium, la gamme de 
fractionnement à l’équilibre maximale attendue pour le couple 30Si 28Si est d’environ 
2.4‰. 
3) Toute réaction impliquant des transferts isotopiques à l’équilibre se traduit par un 
enrichissement systématique en isotopes lourds/légers du composé où les éléments 
présentent les plus fortes/faibles liaisons. Ceci s’explique par le fait que l’énergie de 
liaison des isotopes légers avec les atomes environnants est plus faible que celle des 
isotopes lourds. Par exemple, un changement d’état 

liquide gaz  à l’équilibre se 
traduira par un enrichissement en isotopes lourds dans la phase la plus condensée ; lors 
de l’évaporation, les liaisons des isotopes légers sont plus facilement brisées, rendant 
ces derniers préférentiellement disponibles par rapport aux isotopes les plus lourds (e.g. 
Criss, 1999 ; Schauble, 2004). 
 
Lorsque la réciprocité de l’échange est rompue, le fractionnement isotopique s’opère 
hors équilibre. Il s’agit alors d’une modification des rapports isotopiques irréversible et en 
sens unique. Il suffit d’ouvrir la bouteille mentionnée dans l’exemple précédent pour se placer 











 et quitte le système au fur et à mesure de sa formation. 
L’équilibre n’est donc jamais atteint puisque le liquide résiduel s’enrichit/s’appauvrit 





. Les fractionnements cinétiques 
sont fréquemment le résultat de réactions rapides et/ou biochimiques au cours desquelles 
l’équilibre chimique ou thermodynamique n’est pas atteint. Il est difficile de déterminer la 
nature d’un fractionnement hors de son contexte, d’autant qu’il peut résulter d’une 
combinaison de processus cinétiques et à l’équilibre. 
1.5   Fractionnement dépendant ou indépendant de la masse 






E (avec i < j < 
k leur masse molaire respective), le fractionnement isotopique (jE et kE) entre les composés 
A et B est – dans la majorité des cas – dépendant de la masse des isotopes mis en jeu. Ainsi, 
la quantité de fractionnement donnée par jE peut être considérée en première approximation 
comme proportionnelle à kE, en fonction de l’écart de masse mesurable entre j et k. Le 
fractionnement isotopique jE est ainsi lié à kE par la relation (e.g. Johnson et al., 2004) : 










          (3)
 
où i est la masse de l’isotope le plus léger. 
Lorsque cette égalité est respectée, on parle alors de fractionnement « terrestre » 
dépendant de la masse ou FDM (Figure I-1). Cette appellation vient du fait que le FDM est 
admis comme étant une norme vis à vis des processus géochimiques et des réactions 
chimiques courantes (Schauble, 2004) et ce, bien qu’il ne représente pas une spécificité propre 
à la Terre.  
Le respect du fractionnement de masse peut être observé sur un graphe jE vs. kE 
(Figure I-1), dans lequel les points doivent s’aligner sur une droite de fractionnement 
théorique de pente sEq. ou sKin. selon que le fractionnement isotopique est à l’équilibre ou 









1 i 1 j
1 i 1 k
   

sKin 
ln i j 
ln i k 
      (4,5) 










Plus rarement, le fractionnement isotopique peut intervenir indépendamment des 
masses des isotopes qui réagissent. Les partages isotopiques n’en sont pas pour autant 
aléatoires mais sont contrôlés partiellement ou intégralement par d’autres facteurs comme la 
symétrie des molécules et/ou les spins élémentaires des isotopes impliqués. Les pentes de 
fractionnements associées à ces partages isotopiques sont différentes de celles présentées dans 
la figure I-1. Les fractionnements indépendants de la masse (FIM) figurent parmi les outils 
actuels permettant de tracer les mécanismes géochimiques intervenant dans la haute 
atmosphère terrestre, ou encore les conditions physico-chimiques de la nébuleuse solaire 
primitive (e.g. Thiemens, 1999). Dans ce type d’environnement, les FIM peuvent être générés 
par des réactions photochimiques impliquant l’effet du rayonnement UV sur le partage 
isotopique de l’oxygène (e.g. Clayton  et al., 1973 ; Robert et al., 1988 ; Pavlov et Kasting, 
2002), du soufre (e.g. Pavlov et Kasting, 2002), ou encore du mercure (e.g. Sherman et al., 
2010). Dernièrement, les études sur les isotopes du mercure ont montré que l’activité 
biologique (réactions de méthylation) pouvait également être à l’origine de FIM (e.g. Das et 
al., 2009), étendant ainsi leurs domaines d’applications. 
Figure I-1 : Diagramme tri-
isotopique montrant les droites de 
fractionnements dépendant de la 
masse des isotopes du silicium. Les 
pentes de fractionnement à 
l’équilibre et cinétique sont 
mentionnées en haut et ont été 





Les FIM restent toutefois largement minoritaires par rapport aux FDM. Dans de 
nombreux cas, l’observation de FIM témoigne de biais analytiques liés à des interférences 
isobariques (voir chapitre II section 1.3.2.). Dans cette étude, nous utiliserons donc 
l’observation de FDM comme un contrôle indépendant de la qualité des résultats obtenus.
1.6   Isotopes stables  « non traditionnels » 
Les fondements de la géochimie des isotopes stables ont été bâtis dans le courant des 
années 50 en s’appuyant sur l’étude des systèmes isotopiques de l’hydrogène (e.g. Way et al., 
1950), du carbone (e.g. Murphey and Nier, 1941 ; Nier, 1950), de l’oxygène (e.g. Silverman, 
1951 ; Epstein, 1959 ; Clayton, 1963), de l’azote (e.g. Nier, 1950 ; Mayne, 1957) et du soufre 
(e.g. Thode et al., 1949 ; Trofimov, 1949). Ces études pionnières des isotopes stables 
traditionnels ont permis de déterminer les théories de bases relatives aux fractionnements 
isotopiques, ainsi que de montrer l’intérêt de ces fractionnements vis à vis de nombreuses 
applications telles que la pétrogenèse des roches, l’évolution de la croûte et du manteau 
terrestre ou encore les variations climatiques (Johnson et al., 2004). D’autres isotopes stables 
ont également fait l’objet d’études, comme ceux du chlore (Boyd et al., 1955 ; Owen et 
Schaffer, 1955), du brome (Cameron et Lippert, 1955), du sélénium (e.g. Bainbridge et Nier, 
1950 ; Krouse et Thode, 1962), du magnésium (e.g. White et al., 1956), du lithium (e.g. 
Bainbridge et Nier, 1950 ; Shima et Honda, 1963) du calcium (Bakcus et al., 1964 ; Hirt et 
Epstein, 1964), du potassium (e.g. Nier, 1950 ; Letolle, 1952) et du silicium (Bainbridge et 
Nier, 1950 ; Reynolds et Verhoogen, 1953 ; Allenby, 1954 ; Tilles, 1961). Ces éléments n’ont 
toutefois pas retenu l’attention de la communauté scientifique de l’époque, essentiellement 
pour des raisons analytiques et techniques. En effet, les variations isotopiques de ces éléments 
non traditionnels étant faibles en comparaison de celles observées pour les systèmes 
isotopiques traditionnels, les premières mesures étaient affectées d’un trop faible niveau de 
précision pour étudier leurs variations de compositions isotopiques naturelles. Depuis le 
développement des dernières générations de spectromètres de masse multi collection (MC-
ICP-MS) à source plasma, ainsi que la mise au point de nouveaux protocoles analytiques, la 
précision des mesures permet maintenant d’observer des fractionnements significatifs, non 
discernables il y a encore quelques années. Ceci a fortement relancé l’intérêt pour ces 
« nouveaux » systèmes isotopiques, auxquels se sont rajoutés d’autres éléments tels que le 
nickel, le fer, le zinc, le mercure ou encore le chrome. Les isotopes stables sont aujourd’hui 




2.   Contexte scientifique et buts de l’étude 
2.1   Mesures des isotopes du silicium 
Le silicium (Si) est un élément métalloïde lithophile (litt. « qui aime les roches »). Il 






Si, de masses atomiques respectives 27,97692649, 
28,97649468 et 29,97377018 unités de masse atomique (u.m.a.), et d’abondances naturelles 
respectives 92,22%, 4,69% et 3,09% (De Laetter et al. 2003). Le silicium est très abondant 
dans la nature sous forme d’oxydes où il compose plus de 25% de la masse des roches 
crustales et mantelliques terrestres. Dans la lithosphère terrestre, seul l’oxygène le devance en 
concentration. Bien que le silicium soit un élément très abondant, la mesure précise de ses 
isotopes stables dans les roches n’est pas chose aisée et nourrit depuis plus de 60 ans un 
véritable challenge analytique. Les premières mesures de compositions isotopiques du 
silicium dans les matériaux silicatés naturels remontent au milieu du XX
ème
 siècle (Bainbridge 
et Nier, 1950 ; Reynolds et Verhoogen, 1953 ; Allenby, 1954 ; Tilles, 1961). Suite au succès 
des missions Apollo, ces études ont été poursuivies dans les années 70 sur les échantillons 
lunaires (e.g. Taylor et Epstein, 1970) pour être finalement délaissées, faute d’une précision 
suffisante pour déceler des variations isotopiques significatives. Ce n’est que plus tard que 
Douthitt (1982), suivi par Ding (1996) et Molini Velsko et al. (1986), produisent une vaste 
banque de donnée sur les fractionnements isotopiques du silicium dans la plupart des 
réservoirs naturels qui permet d’alimenter de nouvelles discussions, et ouvre la voie à de 
nombreuses contributions ultérieures par différents auteurs.  
La figure I-2 présente un récapitulatif des résultats obtenus jusqu'à aujourd'hui sur les 
isotopes du silicium dans les différents réservoirs naturels. On notera sur cette figure la forte 
variabilité des fractionnements isotopiques du silicium en fonction du réservoir considéré. La 
variation totale des signatures isotopiques est d’environ 12‰ pour les valeurs 30Si. Il est 
toutefois à noter que des fractionnements isotopiques bien plus importants, de l’ordre du pour 
cent, ont déja été mesurés dans les grains présolaires (notament des grains de carbure de 
silicium) que l’on trouve en faible abondance dans les météorites chondritiques (e.g. Hoppe et 
al., 1993) et dont les fractionnements isotopiques traduisent des anomalies nucléosynthétiques 
ayant lieu lors de la genèse des éléments dans les étoiles.  
Parmi les extrêmes présentés sur la figure I-2, les silcrètes présentent les valeurs 30Si 
les plus négatives, variant de -5,7‰ à -1,1‰ (Basile Doelsh et al., 2005). Ces fractionnements 




réservoir très appauvri en isotopes lourds. A l’inverse, la silice biogénique présente les 
valeurs 30Si les plus positives, traduisant un fort enrichissement en isotopes lourds. Il est à 
noter que les processus biologiques à l’origine de la production de silice biogénique génèrent 
les fractionnements isotopiques les plus importants. La biosphère couvre ainsi a elle seule 
75% de la gamme de variation des valeurs 30Si.  
Figure I-2 : Distribution des signatures isotopiques du Si dans les principaux réservoirs naturels. Modifié 
d’après Abraham (2010). (1) Douthitt, 1982 ; (2) Molini-Velsko et al., 1986 ; (3) Jiang et al., 1993 ; (4) Ding, 1996 ; 
(5) De La Rocha et al., 1997 ; (6), (7) De La Rocha et al., 2000 ; (8) Ding et al., 2004 ; (9) Varela et al., 2004 ; (10) 
Vroon et al., 2004 ; (11) Alleman et al., 2005 ; (12) Basile-Doelsch et al., 2005 ; (13) Cardinal et al., 2005 ; (14) Ding et 
al., 2005 ; (15), (16) Ziegler et al., 2005a, 2005b; (17) André et al., 2006 ; (18) Georg et al., 2006 ; (19) Opfergelt et al., 
2006 ; (20) Reynolds et al., 2006 ; (21) Robert et Chaussidon, 2006 ; (22) Abraham et al., 2007 ; (23) Cardinal et al., 
2007 ;  (24), (25) Georg et al.,2007a, 2007b ;  (26) Van den Boorn et al., 2007 ; (27) Abraham et al., 2008 ; (28) Sun et 
al., 2008 ; (29) Armytage et al., 2009 ; (30) Fitoussi et al., 2009 ; (31), (32) Georg et al., 2009a, 2009b ; (33) Chakrabarti 
et Jacobsen, 2010 ; (34) Savage et al., 2010a ; (35) Van den Boorn et al., 2010 ; (36) Ziegler et al., 2010 ; (37) Steinhoëfl 





Les matériaux issus de contextes de hautes températures présentent en revanche les 
gammes de fractionnements les plus restreintes (Figure I-2) avec des valeurs 30Si variant de -
1,2 à 0,5‰. Ceci souligne l’intérêt de développer une méthode d’analyse précise et 
reproductible pour déceler de très faibles variations isotopiques, afin notamment de pouvoir 
étudier les processus liés au magmatisme. 
Jusqu'à la fin des années 90, les mesures de rapports isotopiques du silicium sont 
basées sur la spectrométrie de masse à source gazeuse (GSMS) et sur la spectrométrie de 
masse à ionisation secondaire (SIMS). Au début des années 2000, De la Rocha (2002) 
démontre l’intérêt du MC-ICP-MS pour les mesures isotopiques du silicium. Ces travaux sont 
suivis de nombreux autres visant à optimiser les méthodes d’analyses et améliorer la précision 
des mesures (e.g. Cardinal et al., 2003 ; Engström et al., 2006 ; Georg et al., 2006a ; Van den 
Boorn et al., 2006, Chmeleff et al., 2008). En particulier, Cardinal et al. (2003) et Engström et 
al. (2006) montrent que l’introduction de magnésium comme standard interne permet une 
bonne correction du biais de masse instrumental, qui est un des principaux inconvénients des 
MC-ICP-MS face aux méthodes plus « traditionnelles » (e.g. Brzezinski et al., 2006). 
L’intérêt du magnésium comme standard interne pour les mesures isotopiques du silicium 
reste cependant débattu (De la Rocha, 2002) et représente de ce fait une des clés analytiques 
que nous avons cherché à explorer lors du développement méthodologique (voir chapitre II-
2). Les différentes méthodes analytiques récemment mises au point ont conduit à une 
diminution significative des incertitudes de mesures de 30Si, typiquement entre 0.1‰ et 
0.2‰. Par ailleurs, les mesures isotopiques du Si réalisées sur des matériaux standards 
(IRMM-17, Big Batch, etc…) dans différents laboratoires à travers le monde indiquent 
également que les valeurs concordent à  0.2‰ (Reynolds et al., 2007). De telles incertitudes 
peuvent cependant encore constituer un obstacle pour déterminer de très faibles variations 
isotopiques comme celle attendues lors de processus de hautes températures.  
En se basant sur le protocole de mise en solution proposé par Georg et al., (2006a) et 
les méthodes de spectrométrie de masse haute résolution à plasma humide avec dopage au 
magnésium, le premier objectif de cette étude consiste au développement et à l’optimisation 
d’une méthode d’analyse des isotopes du silicium par MC-ICP-MS pour les matériaux 
silicatés. Nous avons ainsi pu atteindre un niveau de précision inférieur à 0.1‰ (2SD) pour 




2.2    Isotopes du silicium et différenciation magmatique 
De nombreux travaux ont déjà exploré l’intérêt des isotopes stables tels que ceux du 
magnésium (e.g. Shen et al., 2009; Liu et al., 2010), du fer (Poitrasson et Freydier, 2005 ; 
Heinmann et al., 2008 ; Huang et al., 2009 ; Schuessler et al., 2009), du lithium (e.g. 
Schuessler et al., 2009 ; Teng et al., 2009) ou du cuivre (e.g. Li et al., 2008) comme 
marqueurs potentiels de la pétrogenèse des roches ignées. Vis à vis du silicium, si les roches 
mafiques et ultramafiques ont fait l’objet de quelque récentes attentions (Ziegler et al., 2005 ; 
Georg et al., 2007a ; Fitoussi et al., 2009 ; Savage et al., 2010a) en vue de déterminer la 
signature isotopique du manteau, aucun travail récent ne rapporte les variations isotopiques 
enregistrées dans des séries magmatiques, hormis quelques résultats préliminaires (Georg, 
2006 ; Savage et al., 2010b). Malgré des précisions analytiques limitées, Douthitt (1982) et 
Ding et al., (1996) ont tout de même remarqué un enrichissement relatif en isotopes lourds du 
silicium dans les granitoïdes les plus évolués (Figure I-2). Une hypothèse proposée pour 
expliquer cette tendance repose sur la corrélation des signatures isotopiques avec le degré de 
polymérisation du silicium dans les minéraux (Grant, 1954). Cette hypothèse reste toutefois 
débattue (Méheut et al., 2009), et les mécanismes à l’origine de ces fractionnements 
isotopiques demeurent mal compris. Leur caractérisation représente cependant un double 
intérêt : 1) la connaissance des mécanismes régissant la distribution isotopique du silicium 
dans les roches ignées peut apporter de précieuses informations sur les processus liés à la 
différenciation magmatique, notamment sur la genèse des magmas granitiques, et 2) l’utilité 
des signatures isotopiques du silicium en tant que traceur de processus cosmochimiques (voir 
section 2.3) repose sur la capacité de discerner les fractionnements isotopiques générés au 
cours de l’histoire géologique terrestre afin de mieux identifier ceux ayant potentiellement 
enregistré la formation et/ou la différenciation planétaire. 
Ainsi, le second objectif de cette thèse consiste à appliquer la méthode préalablement 
développée, de manière à mieux documenter les variations isotopiques du silicium de 
matériaux silicatés issus d’un large échantillonnage de roches magmatiques terrestres. Ceci 
permettra de rendre compte des processus impliqués au cours de la différenciation 




2.3   Les isotopes du silicium dans le système solaire 
2.3.1   Formation du noyau terrestre 
C’est au cours du processus d’accrétion que s’amorce – lorsqu’un planétoïde atteint 
une masse suffisante – la différenciation noyau-manteau. Cette phase constitue un épisode 
majeur du mécanisme d’évolution précoce planétaire, et repose sur la séparation des éléments 
lourds sidérophiles (majoritairement le fer) de la matrice silicatée. Les éléments métalliques 
migrent ensuite vers le centre de la planète et forment un noyau par accumulation. Jusqu’à la 
fin des années 50, la composition chimique du noyau terrestre est admise comme étant un 
alliage de fer et de nickel. Les premiers travaux de MacDonald et Knopoff (1958), suivis par 
ceux de Birch (1964) démontrent, par l’observation de vitesses de trains d’ondes sismiques 
anomaliques, que la densité du noyau présente un déficit d’environ 10% par rapport à la celle 
attendue. Ces travaux seront repris et confirmés ultérieurement (e.g. Boehler, 2000 ; Anderson 
et Isaak, 2002), démontrant la présence d’un ou plusieurs élément(s) léger(s) tel(s) que S, O 
ou Si, incorporé(s) au noyau au cours de la différenciation planétaire.  
Parallèlement, les travaux de Jagoutz et al. (1978) indiquent que le rapport Si/Mg des 
météorites chondritiques est plus élevé que celui mesuré pour les roches terrestres. Les 
chondrites comptent parmi les objets les plus anciens du système solaire. Il en existe plusieurs 
types, classées selon leurs spécificités chimiques et isotopiques (Figure I-3). Les chondrites 
(carbonées, ordinaires et à enstatites) sont communément admises comme étant à l’origine de 
la formation des planètes (e.g. Allègre et al., 1995), et représentent tant chimiquement 
qu’isotopiquement la Terre totale. De ce fait, elles sont classiquement utilisées comme un 
proxy de la Terre primitive, avant que cette dernière ne subisse la différenciation noyau-
manteau. Ainsi, la différence des rapports Si/Mg entre les chondrites et la Terre pourrait 








Une première application des isotopes du silicium dans ce contexte consiste à 
déterminer si l’apparente homogénéité des compositions isotopiques des roches ignées du 
Système Solaire (Figure I-2) peut recéler des variations légères mais significatives entre les 
signatures des différents corps planétaires. On s’intéressera ici en particulier aux différences 
potentielles entre les chondrites et le manteau terrestre (notée 30SiBSE-Chond, où BSE signifie 
« Bulk Silicate Earth », soit le manteau et la croute terrestres ajoutées), car une valeur de 
30SiBSE-Chond non nulle pourrait traduire l’effet de la différenciation noyau-manteau, et 
renseigner si le noyau a effectivement incorporé du silicium.  
En 2007, Georg et al. développent un premier modèle simple en « une étape » ou 
« single stage » (c’est à dire considérant que le noyau s’est formé en un bref épisode, à la fin 
de l’accrétion pour une température, pression et fugacité d’oxygène fixes) dans lequel ils 
rapportent une valeur 30SiBSE-Chond de -0.2‰, impliquant que le noyau est composé d’un peu 
plus de 5% de silicium en masse. Si la pression ne semble pas avoir d’effet majeur sur les 




fractionnement isotopiques du silicium (e.g. Shahar et al., 2009), la fugacité d’oxygène et 
surtout la température jouent un rôle clé (e.g. Wade et Wood, 2005 ; Corgne et al., 2008). 
Afin de tenir compte de ces paramètres évolutifs au cours de la phase d’accrétion, les modèles 
suivants se complexifient (Fitoussi et al., 2009 ; Ziegler et al., 2010 ; Chakrabarti et Jacobsen, 
2010) sans toutefois parvenir à converger vers un consensus. Ces modèles sont présentés sur 
la Figure I-4. Les valeurs de 30SiBSE-Chond obtenues jusqu’ici varient de 0 à 0,4‰, conduisant 
à des teneur de silicium dans le noyau comprises entre 0 et 25%, tous modèles confondus. 
Notons que les valeurs au delà de 10% sont proscrites au vu des contraintes physiques et 
thermodynamiques connues (e.g. Sherman, 1997; Alfè et al., 2002; Dobson et al., 2003; 
Badro et al. 2007; Brosh et al., 2009; Antonangeli et al., 2010).  
La variabilité des résultats obtenus jusqu’ici à une origine multiple. La nature précise 
des chondrites (carbonée, ordinaire et/ou à enstatites) ayant conduit à la formation de la Terre 
n’étant pas encore élucidée (e.g. Allègre et al., 1995 ; Javoy et al., 2010 ; Trinquier et al., 
2007 ; Leya et al., 2008), les différences de résultats évoquées ci-dessus s’expliquent d’abord 
par la variabilité des signatures isotopiques chondritiques (e.g. Fitoussi et al., 2009), 
conduisant de fait à des valeurs 30SiBSE-Chond  différentes selon le type de matériaux considéré 
comme ayant servi de brique de base lors de l’accrétion terrestre. De plus, l’ordre de grandeur 
des incertitudes analytiques atteintes jusqu’ici (0,1 à 0,2‰ pour 30Si) reste proche de celui 
des fractionnements observés. Enfin, les différences entre les modèles de différenciation 
proposés induisent des variations de résultats indépendantes des valeurs 30SiBSE-Chond, 
contribuant également à la diversité des résultats et des interprétations. 
 
En conséquence, le troisième objectif de cette thèse est d’apporter un nouvel éclairage 
sur cette question. Dans un premier temps nous avons obtenu des nouvelles données sur un 
vaste échantillonnage de matériaux terrestres et extraterrestres afin de déterminer plus 
précisément les différences et les similitudes isotopiques du silicium des différents corps du 
Système Solaire interne. Dans un second temps, nous proposons un modèle de différenciation 
noyau-manteau pour la Terre plus complet que ceux proposés jusqu’ici. Ce modèle est basé 
sur le couplage des données isotopiques avec un modèle d’accrétion (Corgne et al., 2008) qui 
tient compte à la fois des variations de température et de fugacité d’oxygène au cours de la 
phase d’accrétion, afin d’estimer plus surement la quantité de silicium possiblement 








Figure I-4 : Modèles de différenciation noyau manteau. Les zones gris clair représentent les parties silicatées après 
différenciation, les zones grises représentent les matériaux de composition chondritique avant différenciation, et les 
zones gris foncé représentent les parties métalliques après différenciation. 1 : Modèle d’accrétion en une étape ou 
« single stage » (e.g. Georg et al., 2007). 2 : Modèle d’accrétion en deux étapes ou « dual stage » (e.g. Fitoussi et al., 
2009). 3 : Modèle d’accrétion continue (e.g. Chakrabarti et Jacobsen, 2010). Ce dernier modèle est actuellement 




2.3.2   Formation de la Lune 
 Bien qu’étant notre plus proche voisine, la Lune reste en de nombreux points une 
véritable énigme. En particulier, les mécanismes à l’origine de sa formation n’ont toujours pas 
été établis avec certitude. Paradoxalement, c’est la quantité astronomique d’informations 
réunies depuis les missions Apollo il y a plus de 40 ans qui contribue en partie à rendre 
délicate la conception d’un modèle capable de satisfaire à toutes les observations. D’un point 
de vue strictement isotopique, les nombreuses études portant sur le couple Terre-Lune ont 
montré que les roches lunaires présentent de grandes similitudes avec les roches terrestres 
pour les isotopes stables de O (e.g. Clayton et Mayeda, 1996 ; Wiechert et al., 2001), Mg (e.g. 
Wiechert et Halliday, 2007), Cr (e.g. Shukolyukov et Lugmair, 2000), Li (e.g. Magna et al., 
2006), K (e.g. Humayun et Clayton, 1995) et plus récemment Si (Georg et al., 2007a, 
Chakrabarti et Jacobsen, 2010). Seul le fer pourrait faire exception à cette règle, suggérant une 
composition des roches lunaires enrichies en isotopes lourds à hauteur de 0.1‰ par rapport 
aux roches terrestres (e.g. Poitrasson et al., 2004). Les principales différences entre la Lune et 
la Terre s’observent d’abord à travers la composition chimique de leurs roches, qui sont sur 
notre satellite relativement appauvries en éléments volatiles et a contrario, relativement 
enrichies en éléments réfractaires (Joliff et al., 2006). Bien que la taille et la composition du 
noyau lunaire soient mal connues, les mesures magnétiques obtenues par lunar prospector 
(Konopliv et al., 1998 ; Hood et al., 1999) ainsi que les données sismiques (e.g. Lognonné et 
al., 2003) ont conduit à la conclusion que le noyau lunaire ne peut excéder, s’il existe, un 
diamètre de 900km, soit environ 25% du diamètre total de la Lune. Cela signifie que la Lune 
présenterait la particularité d’avoir un noyau de taille réduite, comparativement deux fois plus 
petit que le noyau terrestre, suggérant que notre satellite a été formé à partir de matériaux 
appauvris en fer. 
2.3.2.1   Théories de formation de la Lune 
A l’heure actuelle, il existe quatre théories permettant d’expliquer la formation de la 
Lune (Figure I-5): 
a.   La co-accrétion 
Encore appelée théorie des planètes jumelles, elle fût proposée par Ruskol au début 
des années 60 (Ruskol, 1960, 1963). Son principe repose sur la formation simultanée de la 
Terre et de la Lune par accrétion, soit à partir du même « nuage » de matériaux, soit à partir 




Cette théorie permet de concilier les similitudes isotopiques observées entre les deux astres. 
Trois arguments peuvent en revanche être émis à l’encontre de ce modèle : 1) il n’explique 
pas l’appauvrissement relatif en éléments volatiles des roches lunaires, 2) il ne rend pas 
compte de la petite taille du noyau lunaire relativement au noyau terrestre, et 3) un tel 
processus aurait dû selon toute vraisemblance se produire pour d’autres planètes telluriques, 
or ni Mercure, Venus ou Mars ne possèdent un tel satellite naturel. 
 
b.   La fission 
Cette hypothèse développée par Georges Darwin (1880) est la plus ancienne jamais 
proposée pour expliquer l’origine de la Lune. Cette théorie se base sur le fait que la Terre 
primitive avait une vitesse de rotation bien plus élevée qu’actuellement. Le modèle physique 
suggère alors qu’une gigantesque « goutte » de l’océan de magma terrestre se serait échappée 
par instabilité gravitationnelle (Binder, 1986, voir Figure I-5b). A l’époque, Darwin accrédite 
sa théorie à la vue de l’océan Pacifique, immense gouffre de matière ayant donné naissance à 
la Lune. Au delà du fait que la tectonique des plaques s’est chargée depuis d’expliquer la 
présence des océans, l’hypothèse de la fission se heurte principalement au fait que l’orbite 
Figure I-5 : Modèle de formation de la Lune, modifié d’après Brahic et al. 2006. Les chiffres du modèle d. 
représentent la chronologie des évenements : 1. L’impacteur (Théia) se dirige vers la Terre ; 2. Impact entre la 
Terre et Théia ; 3. Les débris de l’impact restent en orbite de la Terre ; 4. Les débris finissent par s’agglomérer 




lunaire est inclinée de 5° par rapport au plan équatorial terrestre. De plus, elle ne rend pas non 
plus compte des différences de composition chimique des roches terrestres et lunaires.  
c.   La capture 
Ce modèle a été développé par Gerstenkorn (1955). Le mécanisme repose sur la mise 
en orbite Terrestre d’une Lune « errante » (Figure I-5c), préalablement formée dans une autre 
région du système solaire, et s’approchant de la Terre selon une trajectoire et une vitesse 
idéales pour permettre une capture gravitationnelle (Singer, 1986). Le principal argument à 
l’encontre de cette théorie se fonde sur la contrainte forte apportée par les isotopes de 
l’oxygène. En effet, il a été démontré que les isotopes de l’oxygène ne se répartissent pas de 
manière homogène dans le système solaire or, les signatures isotopiques de l’oxygène des 
roches lunaires sont identiques à celles de la Terre. Ceci suggère donc que la Lune ne s’est 
probablement pas formée loin de la Terre. 
d.   L’impact géant 
La fin de l’épisode d’accrétion des planètes se traduit par un bombardement 
météoritique moindre, mais où les collisions mettent en jeu plus souvent des objets de la taille 
de planetésimaux, voire d’embryons planétaires. La théorie de l’impact géant repose sur la 
collision d’un corps de la taille de Mars (Theia) avec la proto Terre. Le choc aurait conduit à 
la formation de la Lune par réaccrétion des débris de la Terre et de l’impacteur (Figure I-5d). 
La théorie de l’impact géant a été proposée la première fois dans les années 40 par Reginald 
A. Daly, mais fût totalement ignorée. Cette idée fût reprise dans les années 70 (Cameron et 
Ward, 1972 ; Hartmann et Davis, 1975), et nourrit depuis 40 ans de nombreux modèles 
géochimiques et numériques. A l’heure actuelle, cette théorie est probablement l’hypothèse la 
mieux admise pour la formation de la Lune (e.g. Poitrasson et al., 2004 ; Touboul et al., 
2007 ; Palhevan et Stevenson 2007, 2011). Elle n’est cependant pas exempte de défauts. En 
particulier, l’application des modèles numériques (e.g. Canup, 2004) démontre que la Lune 
doit tirer environ 80% de sa matière de l’impacteur, ce qui ne plaide pas en faveur des 
similitudes isotopiques observées entre la Terre et son satellite. 
 
En dehors des études pionnières menées dans les années 70 (e.g. Taylor et Epstein, 
1970), seules deux études récentes se focalisent sur les compositions isotopiques du silicium 
des matériaux lunaires (Georg et al., 2007a ; Chakrabarti et Jacobsen, 2010), et présentent des 




cette étude à pour quatrième objectif d’obtenir de nouvelles données sur les isotopes du 
silicium lunaire, en vue de définir plus précisément quelle est la signature isotopique globale 
de notre satellite, afin de pouvoir la comparer à celles des autres corps du Système Solaire 
interne et plus particulièrement celle de la Terre.  
2.3.2.2   Apports des isotopes du fer 
Si le silicium est le second élément le plus abondant des parties crustales et 
mantelliques des planètes telluriques, le fer est quant à lui le plus abondant dans les noyaux 
planétaires. Au vu de leur complémentarité, ces deux éléments peuvent donc, à travers leur 
comportement isotopique, apporter de fortes contraintes quant aux processus de formation et 
de différenciation planétaire.  







58Fe, d’abondances naturelles 
respectives 5,84%, 91,68%, 2,17% et 0,31% (e.g. Saunier 2011). Comme pour le silicium, les 
fractionnements isotopiques du fer au sein de roches formées à hautes températures sont 
relativement faibles (Figure I-6) et nécessitent donc une grande précision analytique. Une 
méthode à déjà été développée et optimisée pour le parc instrumental du LMTG (Poitrasson et 
al., 2004 ; Poitrasson et Freydier, 2005) permettant d’obtenir une précision analytique 




Figure I-6 : Distribution des signatures isotopiques du Fe dans différents réservoirs naturels. Simplifié 




 Bien que de nombreuses études sur les fractionnements isotopiques du fer des 
matériaux du Système Solaire interne soient déjà parues (e.g. Wiesli et al., 2003 ; Poitrasson 
et al., 2004 ; Weyer 2005 ; Poitrasson 2007 ; Liu et al., 2010), l’ensemble des résultats partage 
la communauté, en particulier vis à vis de la composition isotopique globale du Fe lunaire. La 
difficulté pour déterminer cette signature isotopique vient essentiellement de la variabilité – 
débattue – des compositions isotopiques observées entre les basaltes riches en titane (mers 
basaltiques), les basaltes pauvres en titane (mers basaltiques), et les anorthosites (highlands). 
Ces trois types de roches composent la croûte lunaire et chacun est susceptible de refléter 
directement sa source mantellique. Des résultats différents peuvent donc traduire des 
hétérogénéités de sources dans le manteau lunaire qui rendent délicat le calcul de la signature 
isotopique globale du fer de la Lune. La connaissance de cette signature est pourtant capitale 
pour pouvoir quantifier précisément les fractionnements isotopiques du fer entre la Lune et les 
autres corps planétaires, et par extension, identifier quels sont les processus à l’origine de ces 
fractionnements.  
Il est aujourd’hui admis que les signatures isotopiques du fer de la part silicatée 
terrestre et de la lune traduisent un enrichissement en isotopes lourds par rapport aux autres 
corps du Système Solaire, en l’occurrence Mars, Vesta et les astéroïdes chondritiques. C’est 
en raison de cette différence que certains auteurs accréditent la thèse selon laquelle la Lune est 
issue d’un impact géant, au cours duquel elle aurait hérité de la signature isotopique de la 
Terre (Poitrasson et al., 2004 ; Touboul et al., 2007 ; Palhevan et Stevenson 2007 ; Polyakov 
2009 ; Rustard et Yin, 2009). Mais l’origine de la signature isotopique terrestre est également 
très discutée. En effet, d’aucun suggèrent que l’enrichissement en isotope lourds de la Terre 
est du à la différenciation noyau/manteau (e.g. Polyakov 2009 ; Rustard et Yin 2009), tandis 
que d’autres pensent qu’elle est la conséquence d’une vaporisation du fer lors de l’impact 
géant (e.g. Poitrasson et al., 2004 ; Poitrasson et al., 2009). Sachant que la différenciation 
noyau/manteau supposée à l’origine de la signature isotopique du manteau terrestre (Polyakov 
2009) ne peut pas avoir affecté la Lune de la même manière (car la pression au cœur de cette 
dernière est insuffisante), un élément de réponse quant aux processus à l’origine des 
fractionnements observés pourra être donné en déterminant si oui ou non la Lune possède une 
signature isotopique encore plus lourde que celle de la Terre. Dans un tel cas, l’hypothèse de 
la différenciation ne fonctionne alors qu’un processus de vaporisation pourrait expliquer 
l’enrichissement en isotopes lourds de notre satellite. Des informations complémentaires 
pourront être obtenues en tenant compte des effets isotopiques mesurés pour le silicium et le 




chondrites, en particulier lors de processus d’évaporation (e.g. Richter et al., 2007 ; 2009 ; 
Shahar et Young 2007 ; Knight et al., 2009). A l’heure actuelle, on ne sait pas si la signature 
isotopique du fer lunaire peut être considérée comme plus lourde par rapport à la signature 
terrestre, ou simplement équivalente. Ainsi la détermination la plus précise possible de la 
signature isotopique du fer lunaire devrait permettre de résoudre dans un avenir proche quel 
est ou quels sont les processus à l’origine des fractionnements isotopiques observés. 
 
Afin de compléter les données existantes, le dernier objectif de cette étude consiste 
d’abord en l’apport de nouvelles données sur les isotopes du fer lunaire, et notamment des 
highlands, dans le but d’estimer plus précisément la signature isotopique globale de notre 
satellite. Enfin, une mise en commun des résultats du fer et du silicium permettra d’obtenir un 
spectre de données plus représentatif des planètes dans leur intégralité, ainsi que de proposer 













Chapitre  II 
 
 










1.   Mise en place du protocole 
Les roches présentées dans cette thèse sont issues de processus magmatiques de haute 
température, et doivent donc vraisemblablement présenter des variations isotopiques du 
silicium faibles (cf. Figure I-5). En conséquence, le premier but de cette étude est donc de 
développer une méthode analytique permettant des mesures de grande précision. L’objectif 
fixé ici est d’obtenir une reproductibilité inférieure à 0,1‰ pour les valeurs 30Si. 
Dans les roches, le silicium est présent sous forme d’oxydes dont la très faible 
solubilité est attestée par une remarquable résistance à la plupart des solvants utilisés en 
chimie analytique. L’utilisation isolée d’acide chlorhydrique (HCl) et/ou d’acide nitrique 
(HNO3) est totalement inefficace pour la dissolution d’échantillons silicatés. Seul l’ajout 
d’acide fluorhydrique (HF) permet d’attaquer rapidement la silice, sans toutefois maintenir 
totalement le silicium en solution en raison de la formation de tetrafluorosilicate gazeux 
(SiF4). De plus, si HF est efficace pour attaquer les silicates, il n’en demeure pas moins 
dangereux à manipuler et présente l’inconvénient de dégrader la capacité d’ionisation du 
plasma lors de mesures par MC-ICP-MS (e.g. Cardinal et al. 2003). Son utilisation mérite 
donc d’être évitée autant que possible. 
La méthode de préparation des échantillons employée dans cette étude est dérivée du 
protocole publié par Georg et al. (2006a). Son principe repose sur la fusion alcaline 
d’échantillons de roches finement broyées avant dissolution et acidification. Nous avons 
orienté notre choix en faveur de cette méthode car elle ne requiert pas l’utilisation d’HF. 
L’étape suivante de préparation consiste en une mise en solution des échantillons en matrice 
HCl faiblement acide (pH = 1,5). La troisième étape consiste en la purification du silicium des 
solutions d’échantillons par chromatographie en phase liquide sur une résine cationique. 
Enfin, la dernière étape est l’analyse proprement dite des rapports isotopiques du silicium par 
MC-ICP-MS. Les protocoles de décomposition des échantillons, de purification du silicium et 
d’analyse des échantillons sont explicités en détail dans l’article I en deuxième partie de ce 
chapitre.  
Avant de pouvoir mesurer en routine les rapports isotopiques du silicium dans les 
échantillons, nous avons d’abord testé les différentes étapes du protocole nécessaire : mise en 
solution, purification et analyse. Dans cette première partie de chapitre, nous revenons sur les 




vue d’adapter la méthode au parc instrumental du LMTG (nouvellement GET), et de 
l’améliorer pour obtenir les résultats les plus précis et les plus reproductibles possibles. 
1.1   Comportement du silicium lors de sa mise en solution 
L’acide silicique domine la spéciation du silicium en solution. La réaction de 
dissolution (ou d’hydratation) de la silice est donnée par la relation 

SiO 2(s) H2OH4SiO 4 , 




. Comme cette réaction implique la mise en jeu 
d’un solide, la constante de réaction K est égale à la constante de solubilité Ks. Ainsi, la 





masse à 120 ppm de SiO2, ou 56 ppm de Si) indépendamment du pH. Deux autres espèces 
anioniques coexistent en solution aqueuse, et sont fortement dépendantes du pH, tant 
qualitativement que quantitativement. Ces espèces sont données par les réactions acido-
basiques suivantes : 













  (pKa = 12,6) 
D’après la relation 

pH pKa log B  A  , où A et B sont les concentrations respectives 
des espèces A et B en solution, nous pouvons établir le diagramme d’abondances relatives des 
espèces en fonction du pH donné ci-dessous (Fig. II-1). 
 




D’après la figure II-1, la nature de l’espèce dissoute dominante du silicium varie en fonction 
du pH dès lors que ce dernier dépasse 9,5. En dessous de pH 9,5 l’espèce H4SiO4 (non 
ionique) est la phase majeure du Si en solution. Pour une valeur de pH comprise entre 9,5 et 
12,6, la phase dominante est alors H3SiO4
-
, elle même remplacée par H2SiO4
2-
 pour des 
valeurs de pH au delà de 12,6. Ces deux dernières espèces se distinguent de H4SiO4 par une 
solubilité exponentiellement croissante à mesure que le pH s’élève. Ceci implique que la 
solubilité totale du silicium en solution est globalement dépendante du pH et largement 
favorisée par un pH fortement basique, comme l’atteste la figure ci-dessous (Fig. II-2). 
Figure II-2 : Courbes de solubilité de SiO2 (amorphe et cristalline) dans l’eau en fonction du pH à température 
constante (simplifié d’après Blatt et al., 1980). La courbe en pointillés est extrapolée. 
La particularité du comportement du silicium en solution vient du fait qu’il va à 
l’encontre de celui d’autres cations majeurs, notamment Fe et Mg qui sont d’autant plus 
solubles que le pH est acide. Cet antagonisme représente la principale difficulté à surmonter 
afin de parvenir à une mise en solution complète de minéraux silicatés, puisque les conditions 
idéales de dissolution du Si auront tendance à faire précipiter les autres cations, et vice versa. 
Le protocole proposé par Georg et al. (2006a) repose sur la fusion alcaline (c’est à dire avec 
ajout de soude) de roches broyés (typiquement 2 à 5 mg) dans un creuset d’argent. La soude à 
ici un double intérêt : elle sert en premier lieu de fondant, permettant au mélange roche/soude 




d’un basalte avoisine 1200°C, tandis que celle d’un granite est d’environ 800°C). Ceci permet 
d’obtenir une perle de fusion homogène après chauffage de l’échantillon à 720/730°C pendant 
10 min. Le processus de fusion tient ici un rôle clé, puisqu’il provoque la destruction des 
réseaux cristallins des silicates, qui seront vitrifiés (donc amorphes) après refroidissement 
rapide. Ceci est d’importance car les formes cristallisées (e.g. quartz) de la silice ont une 
solubilité bien inférieure à celle de la silice amorphe (Figure II-2). La soude permet également 
l’obtention d’une solution au pH élevé (14) une fois le cake de fusion dissout dans l’eau, 
facilitant la solubilisation de la silice amorphe en acide silicique (H4SiO4), lui même 
rapidement transformé en H3SiO4
-
 puis en H2SiO4
2-
. Cette dernière espèce étant très soluble, 
nous n’avons pas à nous préoccuper de sa concentration. Le pH élevé provoque en revanche 
la précipitation immédiate de composés ferro-magnésiens hydroxydés (Fe,Mg(OH)3), 
insolubles à pH > 3, et visible à l’œil nu par un dépôt rougeâtre au fond des conteneurs. Ces 
précipités sont à considérer sérieusement, car ils sont susceptibles d’emprisonner des 
colloïdes de silicium isotopiquement fractionnés (Delstanche et al., 2009). Seule leur 
dissolution permet un affranchissement total de tout risque de rendement en silicium 
incomplet et surtout, de tout fractionnement isotopique induit par la méthode. L’objectif est 
alors d’acidifier la solution pour dissoudre à leur tour les cations précipités. Cette étape 
requiert de veiller à ne pas franchir le seuil de solubilité de la silice qui va chuter de pair avec 
le pH lors de l’acidification. Il est donc primordial de diluer d’abord la solution initiale de 
manière à ne faire chuter que légèrement le pH tout en maintenant la concentration en silicium 
de la solution en dessous de son seuil de solubilité. Ce n’est qu’une fois cette étape achevée 
que l’on peut sans risque acidifier la solution en vue d’obtenir un pH de 1,5 (Figure II-3). La 
valeur de pH 1,5 à été identifiée comme étant un bon compromis entre la recherche d’une 
cinétique de dissolution des précipités ferro-magnésiens la plus élevée possible d’une part, et 
la bonne retenue des cations par la résine lors de l’étape de purification d’autre part (voir 
détails en section 1.2.1). La réaction de dissolution n’étant pas instantanée à pH 1,5, les 
solutions « mères » sont ensuite chauffées à 50°C de manière à augmenter la cinétique de 
dissolution de tous les composés présents. Ceci permet d’obtenir une solution visuellement 
cristalline entre 24h et 72h, témoin d’une dissolution totale des précipités. L’étape de 
chauffage représente également un impératif, sous peine de rendements en silicium pouvant 





Figure II-3 : Courbe de solubilité de la silice amorphe dans l’eau (simplifié d’après Blatt et al., 1980). Les 
chemins types Si vs. pH suivis par les échantillons au cours de la chimie préparatoire sont donnés pour un 
basalte (BHVO-2), un granite (GA) et un standard de silice (NBS-28) par les courbes en couleur. Pour ces trois 
courbes, le trait plein représente la 1
ère
 phase de dissolution / dilution du cake de fusion à la suite de laquelle sont 
produits entre 40 et 60 mL de solution « mère ». Le segment en pointillés représente la 2
nde
 phase d’acidification 
avec HCl 9M. A chaque étape, les échantillons doivent se placer sous le seuil de solubilité de la silice afin 
d’éviter tout risque de précipitation. 
 Lors des essais préliminaires de fusions, cinq ratios massiques « échantillon/soude » 
ont été testés (mg/mg) : 2/200, 3/200, 5/200, 10/200 et 50/200 en utilisant le standard de 
basalte BHVO-2. Dans les deux derniers cas, le chauffage s’est accompagné de débordements 
des produits de fusion qui parfois n’ont pu être contenu par le couvercle recouvrant le creuset 
d’argent. La quantité de fer précipité à également posé problème pour le ratio 50/200, puisque 
sa dissolution totale n’a jamais pu être atteinte à pH 1,5. Compte tenu de ces observations, 
nous recommandons de ne pas excéder une quantité initiale d’échantillon de 5 à 6 mg pour 




1.2   Purification du silicium sur résine échangeuse d’ions 
La capacité d’ionisation du plasma du MC-ICP-MS est fortement dépendante de la 
composition chimique de la solution qui y est injectée. En vue d’obtenir une matrice aqueuse 
la plus « simple » possible, les solutions mères décrites dans le précédent paragraphe doivent 
être purifiées. Cette étape passe par une chromatographie en phase liquide sur résine 
échangeuse d’ions, à la suite de laquelle la somme d’éléments autre que silicium doit être la 
plus basse possible. Ceci permet d’éviter la survenue d’artefacts analytiques dus à des effets 
de matrices lors des analyses (voir détails en section 1.3) et donc d’optimiser la justesse des 
résultats. 
1.2.1   Principe des résines ioniques 
Les résines sont des polymères organiques capables de créer des liaisons ioniques avec 
certains éléments chimiques en fonction de leur nature et de leur charge. Elles se présentent 
sous forme de grains de surface spécifique variable suivant leur diamètre (38m à 1,28mm). 
Une résine peut retenir des ions positifs ou négatifs en fonction de son type (respectivement 
cationique ou anionique) à mesure qu’elle est traversée par une solution de composition 
chimique donnée. Le principe repose sur l’échange d’ions de même type de charge, selon une 
affinité préférentielle. Avant utilisation, une résine nécessite d’être conditionnée (ou saturée) 
par lessivage avec une espèce ionique I de faible affinité. Une fois saturée, le contact avec une 
solution riche en ions I’ d’affinité supérieure à I provoquera la substitution des ions I par I’ sur 
la résine, dans une certaine limite de capacité. Une résine peut être réutilisée autant de fois 
que nécessaire, à condition d’être préalablement reconvertie sous la forme ionique I de faible 
affinité. Cette opération passe par le conditionnement de la résine avec une solution contenant 
l’ion I désiré. 





























































La résine utilisée dans le cadre de cette étude est de type cationique (Biorad AG50-X12,  = 
38 à 70m). Elle est composée de polystyrène sulfoné, et possède une capacité d’échange 
nominale de 2,1 meq.mL
-1
. Elle est inefficace pour retenir des composés anioniques ou 
neutres, ce qui la rend intéressante pour la purification du silicium puisque contrairement aux 
autres cations, les espèces chimiques du Si en solution sont neutres ou anioniques et ne sont 
donc pas retenues. La résine ne complexe cependant pas non plus d’autres anions 









), ce qui en fait son principal inconvénient. Les concentrations en anions 
peuvent varier selon la nature initiale de l’échantillon et contribuent donc dans une moindre 
mesure, à produire des matrices de compositions plus ou moins différentes. Nous verrons par 
la suite comment s’affranchir des éventuels effets de matrices liés à ces composés. Les 
affinités relatives des résines AG50 sont données dans le Tableau II-1 pour différents cations. 
Dans le cas présent l’ion de saturation (I) employé est H+. N’importe quel acide en est une 
source potentielle. 
1.2.2   Chromatographie en phase liquide 
La procédure de purification est identique à celle proposée par Georg et al., (2006a). Le 
protocole est donné en détail dans l’article I en deuxième partie de chapitre (Zambardi et 
Poitrasson, 2010). Entre 1,8 et 2 mL de résine ont été introduit dans des colonnes en 
polypropylène de 10 mL (Figure II-4). La résine est maintenue dans 
la colonne par un fritté poreux. Elle est d’abord conditionnée avec 
HCl et HNO3 (acides forts) afin d’être saturée d’ions H
+
. Cela 
consiste à lessiver la résine avec des charges successives de 3mL des 
acides suivants : HCl 3 mol.L
-1
, HCl 6 mol.L
-1





, HCl 6 mol.L
-1
 et enfin HCl 3 mol.L
-1
 (Georg et al., 2006a). 
Lors de la première charge de HCl 3 mol.L
-1
, la résine est agitée afin 
d’être « aérée ». Ceci permet d’éviter d’éventuels effets de 
compactage locaux ou encore la résidence de bulles d’air qui 
pourraient nuire à l’efficacité de la purification qui va suivre. 
Finalement la résine est ensuite rincée par trois fois 3 mL d’eau mQ, 
afin que le pH du milieu soit proche de neutre avant d’introduire 
l’échantillon. Cette opération de conditionnement est conduite 
systématiquement avant toute purification du silicium des 
échantillons. La méthode consiste à charger 2 mL de solution mère sur la résine, puis de la 







rincer par trois fois l’ajout de 2 mL d’eau milli-Q, produisant ainsi 8mL de solution 
échantillon. La quantité d’échantillon chargée sur la résine peut être adaptée entre 0,5 et 3 mL 
en fonction de sa concentration en Si, l’idéal étant de charger entre 10 et 40 g de Si. La 
quantité d’eau de rinçage est ensuite adaptée de manière à produire une solution concentrée à 
3,5 ppm de Si. Le rinçage doit représenter au minimum 1,5 fois le volume de solution mère 
introduit. Nous avons testé la méthode sur deux matériaux de référence naturels bien 
caractérisés : BHVO-2 et GA. L’échantillon GA est un granite calco-alcalin originaire 
d’Andlau (massif des Vosges, France) tandis que BHVO-2 est un basalte alcalin issu du 
volcanisme intraplaque de l’île d’Hawaï. Ces échantillons ont été choisis en raison de leur 
bonne caractérisation chimique, permettant un contrôle précis des rendements en silicium à 
chaque étape de la chimie préparatoire. Chacun de ces échantillons représente également un 
« extrême » pétrographique pour les roches silicatées dont les compositions chimiques en 
éléments majeurs sont données dans le Tableau II-2. Ainsi, la grande différence de 
composition est ici volontairement mise en avant afin de déterminer si la composition en 
roche totale peut induire un effet sur la qualité de la mise en solution, de la purification ou de 
l’analyse.  
Echantillon Type SiO2 Al2O3 CaO Fe2O3 (t) FeO K2O MgO Na2O P2O5 Total 
BHVO-2 Basalte 49.9 13.5 11.4 12.3 11.4 0.5 7.2 2.2 0.27 97.27 
GA Granite 69.9 14.5 2.5 2.8 1.3 4 1 3.6 0.12 98.42 
 
La quantité de résine utilisée par colonne alloue une capacité théorique de piégeage 
ionique de 4  0,2 meq. La soude introduite lors de la fusion (200 mg) représente de loin 
l’apport en ions (Na) le plus conséquent. Les quantités de poudre utilisées lors de la fusion 
varient généralement entre 2 et 5 mg et ne représentent qu’environ 1% de la charge ionique de 
la solution mère. En considérant une solution mère de 40 mL (ce qui correspond à la dilution 
minimale du cake de fusion) et une charge maximale d’une aliquote de 3 mL de cette dernière 
sur la résine, la quantité d’ions positifs qui transitent par la colonne représente au maximum 
0,36 meq, soit moins de 10% de la capacité totale de la résine. Ceci permet de prévenir tout 
problème de purification lié à la saturation de la résine, conformément aux recommandations 
du fabricant Biorad. 





1.2.3   Rendements et profils d’élution 
Afin de rendre compte de l’efficacité du protocole de purification, nous avons analysé 
les solutions en sortie de colonnes à chaque étape. Tous les volumes introduits sur les résines 
sont fixés à 2 mL. Le premier volume correspond à l’échantillon (solution mère), suivi de 3 
volumes d’eau mQ. A la fin du 3e rinçage, la totalité du silicium mis en jeu doit 
théoriquement être récupéré, alors que la concentration des autres cations de l’échantillon doit 
rester nulle. Les concentrations en silicium ont été mesurées par colorimétrie, tandis que 
celles des autres cations ont été mesurées par ICP-AES (Inductively Coupled Plasma – 
Atomic Emission Spectrometry). Les résines ont ensuite été lessivées par 8 charges 
successives d’HCL à 3 mol.L-1, afin de voir de quelle manière les cations sont libérés et 
d’établir un profil d’élution type. Ces solutions ont également été analysées par ICP-AES. 
a.   Chaîne colorimétrique (Technicon Autoanalyser II) 
La colorimétrie est une méthode couramment employée pour le dosage de la silice en 
solution. Le principe de cette méthode repose sur la formation d’un complexe silico-
molybdique, par adjonction de molybdate d’ammonium à l’échantillon, qui une fois réduit par 
l’acide ascorbique provoque une coloration bleue de la solution. L’intensité de la 
pigmentation ainsi obtenue est mesurée et est directement proportionnelle à la concentration 
en acide silicique. Le calibrage de l’appareil se fait avant chaque série de mesure, par 
l’analyse d’une solution standard de Si à quatre concentrations connues différentes. Cette 
opération permet d’obtenir une droite de calibrage sur laquelle se placent ensuite les 
échantillons à analyser. Le colorimètre permet le dosage de Si jusqu’à des concentrations de 
l’ordre de 0,1 ppm. 
b.   ICP-AES (VG Optima) 
Ce type de spectromètre est utilisé pour le dosage des cations majeurs en solution 
acide (Fe, Na, K, Mg, Ca, Al). Son principe repose sur la mesure de raies d’émissions 
atomiques suite à l’excitation des ions dans un plasma d’argon. Lors de la phase de relaxation, 
chaque élément émet un rayonnement propre dont l’intensité et la longueur d’onde sont 
mesurées. Chaque pic d’émission définit la concentration d’un élément selon sa hauteur, 
calibrée par la mesure de solutions standard multi-élémentaires préparées à quatre 
concentrations différentes (0,3, 0,5, 1 et 2 ppm). La limite de détection de cet appareil est de 




externe. Le standard interne consiste en un dopage des échantillons par 3 ppm d’ytterbium, 
tandis que le standard externe est une eau de rivière (Perade 20), de concentration en Ca, Mg, 
Na, K et Al connues. L’étalon à 1 ppm a également été analysé à la fin de la session 
analytique, afin de vérifier que la droite de calibrage n’a pas varié durant les mesures. 
c.   Résultats 
BHVO-2 (ppm) Si Al Ca Fe K Mg Na Yb 
Charge échantillon 2mL 9.75 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.98 
Elution H2O 1 5.53 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.99 
Elution H2O 2 0.34 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.94 
Elution H2O 3 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.94 
         
Masse totale mesurée (g) 15.62 0 0 0 0 0 0 - 
Masse dans solution mère mesurée (g) 15.66 - - - - - - - 
Masse dans solution mère attendue (g) 16.12 5 5.7 6 0.3 3 460 - 
Rendement chromatographie (%) 99.7 0 0 0 0 0 0 - 
Rendement total (%) 96.9 0 0 0 0 0 0 - 
         
GA (ppm) Si Al Ca Fe K Mg Na Yb 
Charge échantillon 2mL 7.39 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.98 
Elution H2O 1 4.20 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.96 
Elution H2O 2 0.27 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.95 
Elution H2O 3 < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. < L.D. 2.91 
         
Masse totale mesurée (g) 11.85 0 0 0 0 0 0 - 
Masse dans solution mère mesurée (g) 11.96 - - - - - - - 
Masse dans solution mère attendue (g) 11.96 2.81 0.64 0.73 1.22 0.21 216 - 
Rendement chromatographie (%) 99.1 0 0 0 0 0 0 - 
Rendement total (%) 99.1 0 0 0 0 0 0 - 
         
Standards         
Etalon de contrôle (1ppm) - 0.98 0.98 0.97 0.91 0.98 0.99 0.97 
Standard Perade 20 mesuré - 0.09 3.15 - 0.39 0.46 1.54 - 
Standard Perade 20 certifié - 0.09 3.04 - 0.36 0.44 1.50 - 
 D’après les analyses par colorimétrie, les deux échantillons donnent des résultats 
similaires, ce qui suggère que la composition chimique de l’échantillon ne compromet pas la 
mise en solution, ni la purification (Tableau II-3). La majorité du silicium (>60%) traverse la 
résine dès le chargement des échantillons sur les colonnes. Deux élutions de 2mL d’eau 
suffisent ensuite à compléter le rendement à hauteur de 96,9% au minimum par rapport à la 
quantité attendue dans l’échantillon d’origine. Ces rendements en silicium peuvent être 
considérés comme satisfaisant. Les résultats d’analyse des cations majeurs pour les deux 
géostandards montrent que ces derniers ont été piégés en intégralité sur la résine. Aucune 
Table II-3: Analyse du silicium par colorimétrie et des cations majeurs par ICP-AES dans les échantillons 





trace de cation n’a été détectée dans les produits d’élution par H2O, dans la limite de détection 
de l’ICP-AES. Le standard interne Yb, ainsi que le standard Perade 20 donnent les résultats 
attendus, ce qui crédite la validité des analyses ICP-AES réalisées. 
Les rendements en cations ont ensuite été évalués pour huit élutions successives de 
2mL de HCl à 3 mol.L
-1
. Les concentrations en cations étant relativement faibles pour GA, 
nous n’avons conduit ces analyses que pour BHVO-2, ceci afin éviter l’analyse de solutions 
dont les concentrations sont trop proches de la limite de détection de l’ICP-AES. Les résultats 
sont donnés dans le Tableau II-4 ci-dessous. Ils ont permis de dresser un profile d’élution type 
donné en Figure II-5 ci-après. Lors de l’étalonnage de l’appareil, le potassium (K) n’a pas 
donné de droite de calibrage satisfaisante. Les analyses de K ne sont donc pas reportées. 
Analyses ICP-AES (ppm) Al Ca Fe Mg Na Yb 
Elution HCl 1 < L.D. < L.D. 2.27 0.18 8.62 3.07 
Elution HCl 2 2.42 < L.D. 2.54 1.86 87.50 3.03 
Elution HCl 3 1.62 0.36 0.55 0.56 79.87 3.07 
Elution HCl 4 0.62 1.73 0.37 0.16 34.99 3.14 
Elution HCl 5 0.38 1.50 0.25 < L.D. 11.27 3.17 
Elution HCl 6 0.29 0.99 0.15 < L.D. 2.81 3.17 
Elution HCl 7 < L.D. 0.64 0.14 < L.D. 0.73 3.18 
Elution HCl 8 < L.D. 0.46 < L.D. < L.D. < L.D. 3.20 
       
Etalon de contrôle (1ppm) 1.04 1.02 0.97 1.01 0.97 1.00 
Standard Perade 20 mesuré 0.17 3.21 0.07 0.46 1.50 - 
Perade 20 attendu 0.09 3.04 0.00 0.44 1.50 - 
       
Masse totale mesurée (µg) 10.6 11.4 12.5 5.5 452 - 
Masse attendue (µg) 9.9 11.3 12.1 6.1 920 - 
Rendement C+ (%) 107 101 104 91 49 - 
 
D’après ces analyses et à l’exception du sodium, l’ensemble des cations a été libéré 
par la résine avec un rendement de 100  9%, ce qui est cohérent avec la précision donnée par 
les mesures du standard interne Yb (2 = 10%). Le rendement en sodium n’est en revanche 
que de 50%. Ceci est dû à une dilution insuffisante des échantillons correspondant aux 
élutions 2 et 3. Pour ces deux échantillons, le signal du sodium a franchi le seuil de saturation 
des détecteurs de l’ICP-AES. Ce compromis était nécessaire car une dilution supérieure aurait 
dégradé la précision des analyses des autres cations présents à de bien plus faibles teneurs. 
Bien que les concentrations en sodium soient sous estimées pour les élutions 2 et 3, le pic de 
libération du sodium n’en demeure pas moins bien placé. Pour tracer les profils d’élution 
donnés en Figure II-5, les valeurs de rendements ont été normalisées à 100%. 
Table II-4: Analyse des cations majeurs par ICP-AES dans les échantillons produits d’élutions par fraction de 2 
mL d’HCl 3M pour BHVO-2. Le standard interne Yb est fixé à 3 ppm dans tous les échantillons. <L.D. : inférieur 







Ces profils d’élutions montrent que le fer (Fe) à tendance à migrer le premier, avec 
une libération de plus de 35% dès la première élution d’acide chlorhydrique, alors que tous les 
autres cations ne semblent pas ou peu bouger. D’après les affinités relatives de la résine, le fer 
devrait pourtant migrer tardivement par rapport au sodium, ce qui n’est pas le cas. Il est donc 
possible que ce résultat soit dû à la présence de Fe
3+ 
en solution, ce qui impliquerait que ce 
dernier possède une affinité bien plus faible. La majorité de l’aluminium (Al), du magnésium 
(Mg) et du sodium quittent la résine entre la seconde et la troisième élution. Seul le calcium 
indique une vitesse de migration plus lente, ce qui est cohérent avec l’affinité supérieure de 
Ca
2+
 pour la résine par rapport aux autres cations (Tableau II-1). Finalement, ces résultats 
apparaissent en bon accord avec les profils d’élutions établis par Georg et al. (2006a), ce qui 
suggère un bon comportement global des résines et une purification efficace du silicium, 
quelle que soit la nature de l’échantillon silicaté. 
1.3   Mesure des rapports isotopiques par MC-ICP-MS 
Toutes les mesures de rapports isotopiques présentées dans cette étude ont été réalisées 
par MC-ICP-MS Thermo Fisher Scientific Neptune. La plus grande partie des analyses a été 
conduite au Laboratoire des Mécanismes et Transferts en Géologie de Toulouse (90%). Le 
reste des échantillons a été analysé au Department of Environmental and Earth Sciences de 




Milton Keynes. Dans les deux cas le spectromètre utilisé et les conditions d’analyses sont 
identiques. 
1.3.1   Principe du MC-ICP-MS Neptune 
Il s’agit d’un spectromètre de masse multi collecteurs de haute résolution de masse à 
double focalisation. Son principe repose sur la séparation physique d’isotopes au sein d’un 
faisceau ionique par l’association d’un filtre en énergie (Electrostatic Analyser, ESA) et d’un 
filtre de masse (aimant). Le Neptune est basé sur l’architecture Nier Johnson, c’est à dire que 
l’ESA est placé avant l’aimant (Figure II-6). Son fonctionnement peut être résumé comme 
suit : 
L’échantillon liquide est pulvérisé sous forme de spray dans une chambre de 
nébulisation. Sous l’effet d’un flux d’argon maintenu constant, la fraction la plus fine de 
l’aérosol parvient dans la torche à plasma d’argon à couplage inductif où le mélange 
échantillon/argon est ionisé. La distribution en énergie des ions à la sortie de la torche à 
plasma varie typiquement de 0,5 à 5 eV (données Thermo, Georg 2006), ce qui représente une 
dispersion trop importante pour que l’aimant parvienne seul à opérer une bonne séparation 
des isotopes (1). L’ESA (2) en amont provoque une première déviation des ions en fonction 
de leur énergie cinétique. L’ESA fait ici office de filtre en énergie. Ainsi, au sein d’un groupe 
d’ions arrivant à l’entrée de l’ESA avec des vitesses différente, n’en ressortiront que ceux qui 
possèdent la même énergie cinétique. Les ions sont déviés à nouveau de 90° dans le secteur 
magnétique (3) en fonction de leur rapport masse/charge, induisant un chemin variable des 
isotopes selon leur masse, en relation avec la force de Lorenz qui s’applique sur eux. A la 
sortie de l’aimant, le faisceau ionique est scindé en autant de sous-faisceaux qu’il y a 
d’isotopes, chacun se déplaçant selon une trajectoire propre. Une fois séparés, les isotopes 
sont recueillis dans des cages de Faraday (huit mobiles de part et d’autre d’une cage centrale 
fixe) générant un signal électrique amplifié permettant la détermination de leur abondance 
relative. La position des cages est modulable par incrément minimal de 50µm pour optimiser 
le signal. Les cages permettent de récolter simultanément des isotopes présentant un écart de 
masse maximum de 15%. Le Neptune permet de mesurer des rapports isotopiques justes et 







Figure II-6 : Schéma d’ensemble simplifié du Neptune (Thermo Fischer Scientific). L’exemple de séparation est 
donné pour deux isotopes d’un élément E. Les cercles bleus et rouges représentent respectivement un isotope 




1.3.2   Résolution de masse 
La chute de température du faisceau ionique entre le plasma source (8000°C) et les 
détecteurs (30°C) provoque d’inévitables recombinaisons atomiques, elles-mêmes fonction 
de la composition chimique du faisceau. On parle d’interférence isobarique lorsqu’une 
combinaison d’ions donne lieu à une molécule dont la masse est similaire à celle de l’isotope 














Si. Il existe pour chaque isotope de nombreuses interférences possibles. 
Chaque molécule interférente risque ainsi de produire un signal additionnel conduisant à une 
estimation erronée de l’abondance relative d’un isotope. 
La résolution de masse se définit comme la capacité du spectromètre à différencier un 
isotope donné de ses interférences lors d’une mesure (Figure II-7a,b). Elle peut être calculée 
et est donnée par la relation 

R m m (définition de bord de pic), où m est la masse de 
l’isotope considéré, et m est la largeur du flanc de pic de signal en unité de masse atomique 
entre 5% et 95% de ses extrema. Du point de vue de l’optique ionique, la résolution 
correspond au potentiel de la machine à séparer suffisamment le faisceau de l’isotope 
recherché de ses faisceaux interférents en sortie d’aimant pour qu’ils ne soient pas collectés 
dans la même cage (Figure II-7b). La mesure précise d’un isotope donné nécessite une 
résolution minimale qui lui est propre et qui est dépendante de la position et de l’intensité de 
ses interférences. Plus la résolution est bonne, plus les pics de signaux deviennent des 













Si sont multipliés par 29,7 et 19,7 respectivement. b) Schéma d’une cage de Faraday et de la 
trajectoire des faisceaux ioniques de 
29
Si et de son interférence 
14
N
16O lorsque l’interférence est résolue 





Toutes les interférences n’ont pas la même importance et certaines sont plus difficiles 




O car elle implique les isotopes les plus abondants de l’azote et de l’oxygène – eux 
même très abondants dans l’air – face à 30Si qui est à l’inverse l’isotope le moins abondant du 
silicium. Le potentiel d’interférence étant très élevé (d’autant que la torche à plasma 





plus fort que celui du 
30
Si des échantillons (Figure II-7a). Un appareil de faible résolution de 
masse ne pourra pas résoudre les deux signaux.  
 La valeur de R peut être modifiée « mécaniquement » par le choix de la fente 
d’admission du faisceau d’ion avant l’ESA (le Neptune dispose de trois tailles, 16, 30 et 250 
µm). Plus celle-ci est fine, plus R augmente, au détriment de l’intensité du signal. Dans le cas 
présent, les fentes de haute et moyenne résolutions représentent un bon compromis pour 
séparer correctement les pics des isotopes du silicium de leurs interférences, tout en 
conservant suffisamment de signal pour détecter tous les isotopes. Plus généralement, la 
résolution est également dépendante de la qualité de l’optimisation de la sensibilité et des 
paramètres du spectromètre réalisée avant chaque séance analytique. 
  1.3.3   Effets de matrices 
Les effets de matrices sont liés à la composition chimique des échantillons. Ils 
entrainent des modifications de la capacité d’ionisation du plasma lorsque l’on introduit 
successivement dans la torche des échantillons de compositions chimiques – trop – 
différentes. Ils se traduisent généralement par une modification brutale du biais de masse 
instrumental (voir section 1.3.4) conduisant à des mesures de rapports isotopiques erronées si 
aucune correction n’est effectuée. Leur prévention passe par l’étape de purification, qui vise à 
unifier les matrices des échantillons selon une composition chimique commune. Dans le cas 
présent il s’agit d’une matrice HCl 0,05M contenant 3,5 ppm de Si et 1 ppm de Mg. 
  1.3.4   Biais de masse instrumental 
Le biais de masse est un processus inévitable et intrinsèque à la machine. Il est généré 
lors de la circulation des ions dans les différents compartiments de l’appareil, notamment au 
niveau des cônes d’interface. L’excitation vibrationnelle des ions dans le plasma et le faisceau 
ionique est à l’origine de nombreuses collisions interatomiques. Malgré la présence de 




une expulsion préférentielle des isotopes légers. Lors de la mesure, le biais de masse 
instrumental se traduit ainsi par une surestimation de la concentration en isotopes lourds.  
Par définition, le calcul du fractionnement isotopique () permet d’éliminer cet effet 
puisqu’il s’agit d’un rapport de rapports isotopiques. Cependant, ceci n’est vrai que si le biais 
de masse reste constant, ce qui est rarement le cas. En effet, au cours d’une session 
analytique, le biais de masse instrumental tend à varier. Ces variations peuvent être plus ou 
moins rapides, et dépendantes de nombreux paramètres (e.g. effets de matrices, stabilité 
mécanique du flux d’argon et de la nébulisation, fluctuations de la haute tension, etc…). 
Lorsque les variations du biais de masse sont légères ou lentes dans le temps, la méthode de 
l’encadrement par un standard externe représente une approche efficace pour corriger les biais 
de masse des rapports isotopiques. Cette méthode se base sur la mesure des rapports 
isotopiques dans une solution standard (NBS-28 pour le silicium) avant et après chaque 
échantillon. Elle permet de quantifier le fractionnement isotopique de l’échantillon à partir des 
rapports isotopiques du standard moyennés sur une période de temps, typiquement 30 mn, 
incluant l’analyse de l’échantillon. Cette approche présente toutefois une limite dès lors que le 
biais de masse tend à varier rapidement. Le cas échéant, il est fréquent d’employer un élément 
tiers – ou standard interne – afin de corriger ces variations. Le principe consiste alors à doper 
les échantillons et le standard externe (NBS-28) avec un élément multi isotopique dont la 
masse – et implicitement le comportement dans le spectromètre – est la/le plus proche 
possible de celle/celui de l’élément étudié. Pour les mesures du silicium, on utilise les 
isotopes du magnésium. Dans le cas présent, on s’intéresse aux isotopes 24Mg et 25Mg, 
d’abondances respectives 78,9% et 10,00%, et de masses atomiques molaires respectives 
23,9850417 et 24,9858369 g.mol
-1. On pose alors l’hypothèse que le biais de masse, quelles 
que soient ses variations, affecte les rapports isotopiques du silicium et du magnésium de la 
même manière par unité de masse atomique. Ainsi les variations des rapports isotopiques 
enregistrées sur le standard interne permettent de corriger les variations des rapports 
isotopiques de l’élément étudié. 
Concrètement, le principe de la correction repose sur l’emploi de la relation 
exponentielle (Russel, 1974) donnée par :  
 

R i  ri  Mi Mk 






où Ri est le rapport isotopique corrigé, ri est le rapport isotopique mesuré, Mi est la masse de 
l’isotope étudié (29Si ou 30Si), Mk est la masse de l’isotope de référence (
28
Si, par convention 
le plus léger), et β représente le coefficient de fractionnement du magnésium, que l’on 
considère ici identique à celui du silicium. 
 




Ln R i ri 
Ln M i Mk 
        (2) 
 
Il s’agit alors de calculer βMg, pour les rapports isotopiques du magnésium, puisque 
dans ce cas, 

R i




































Mg  est la masse de 
24
Mg. 
Pour chaque rapport isotopique du silicium mesuré, on applique la correction en utilisant le 









       (4) 
 
Cette méthode de correction des variations du biais de masse est largement utilisée 
pour la plupart des systèmes isotopiques. Par exemple, mesurer les rapports isotopiques du 
cuivre (Cu) permet de corriger les rapports isotopiques du zinc (Zn), de même pour le nickel 
(Ni) qui corrige le fer (Fe), ou encore le thallium (Tl) qui corrige le mercure (Hg). L’efficacité 
de la standardisation interne est toutefois débattue pour la correction des rapports isotopiques 
du silicium (De la Rocha, 2002, Cardinal et al., 2003, Engström et al., 2006, Zambardi et 
Poitrasson, 2010). La deuxième partie de ce chapitre traite sous forme d’article l’efficacité de 
la correction des rapports isotopiques du silicium par le magnésium, et présente les résultats 
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Variations isotopiques du silicium lors 




 La méthode analytique développée donnant des résultats satisfaisants (Zambardi et 
Poitrasson, 2010), nous allons maintenant nous intéresser aux variations isotopiques du 
silicium enregistrées dans différents types de roches ignées terrestres.  
La recherche de fractionnements isotopiques attribuables à des processus très anciens 
tels que la formation ou la différenciation des planètes implique nécessairement que l’on doit 
être capable de s’affranchir de 4,6 milliards d’années d’histoire géologique et d’évolution 
planétaire. En d’autre termes, il s’agit d’abord de s’assurer que les variations isotopiques que 
l’on peut mesurer entre les roches de différentes planètes ne sont pas dues à des processus 
plus récents, eux même liés par exemple au magmatisme et à la pétrogenèse de ces roches. 
Idéalement, on pourrait escompter que les roches terrestres présentent toutes la même 
signature isotopique, mais nous verrons au travers de ce chapitre que ce n’est pas le cas.  
Ainsi le but de ce chapitre est double : 
Dans un premier temps, il s’agit de voir à quel point le magmatisme de haute température est 
susceptible d’affecter les signatures isotopiques des roches. Dans un second temps, nous 
chercherons à identifier si les variations isotopiques du silicium enregistrées dans les roches 
terrestres peuvent également renseigner sur leurs processus de mise en place, et plus 
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Depuis plus d’un siècle, l’étude de l’origine des roches granitiques représente un 
domaine de recherche très actif qui alimente de nombreux débats quant à la formation et 
l’évolution de la croûte continentale terrestre. De par le passé, les isotopes stables et 
radiogéniques ont été largement explorés afin d’étudier cette question, mais n’ont apporté, 
pour une grande part que des informations ambigües. Grâce aux récents développements 
analytiques qui permettent de mesurer les compositions isotopiques du Si des roches silicatées 
avec un niveau de précision inférieur à 0,1‰ pour 30Si, la présente étude démontre que les 
isotopes du silicium peuvent tenir de nombreuses promesses vis à vis de cette thématique. Les 
résultats obtenus pour des échantillons terrestres indiquent que les compositions isotopiques 
du silicium s’enrichissent légèrement mais significativement en isotopes lourds au fur et à 
mesure de la différenciation magmatique, d’environ 0,2‰ pour les valeurs 30Si.  
Nous voyons, en comparant les données terrestres avec les mesures isotopiques 
réalisées sur des échantillons lunaires, que la tendance terrestre est plus dispersée que la 
tendance lunaire. Ceci suggère l’intervention sur Terre de sources ou de mécanismes 
requérant la présence d’eau qui ne peuvent intervenir sur la Lune.  
En utilisant les données isotopiques du silicium lunaire comme un modèle de 
référence traduisant l’unique effet de la différenciation magmatique, nous observons que 
certains échantillons terrestres sortent significativement de la tendance. Les andésites et les 
granites de type A terrestres peuvent ainsi présenter des signatures isotopiques légèrement 
plus lourdes que d’autres échantillons terrestres et lunaires possédant des concentrations en 
silicium du même ordre. Ces résultats ont été interprétés comme un effet isotopique dû à 
l’assimilation d’eau de mer ou de fluides hydrothermaux enrichis en isotopes lourds. A 
l’inverse, les granites de type S présentent des signatures isotopiques plus légères que les 
autres types de granites. Pour ces échantillons, les résultats ont été interprétés comme étant le 
résultat de l’assimilation de sources (méta)sédimentaires  isotopiquement plus légères. Le fait 
que le silicium soit à la fois un élément majeur des roches ignées et peu représenté dans l’eau 
– à l’inverse de l’oxygène – en fait un marqueur isotopique bien plus résistant à l’altération 
des roches étudiées, et permet un traçage fiable des sources magmatiques mises en jeu. 
 80 
Abstract 
The origin of granites has been an area of active research for more than a century 
given the abundance of this type of igneous rock at the Earth’s surface and their importance 
on the still debated question of the terrestrial continental crust formation and evolution. For 
this reason, radiogenic and stable isotopes have been widely used to study this question, yet 
they rarely yield unambiguous information. Thanks to recent analytical development allowing 
to measure silicon isotopic composition at an unprecedented precision, it is shown in the 
present study that silicon isotopes hold much promise in this respect. A comparison between 
lunar and terrestrial igneous rocks reveals that Si isotope composition become slightly, 
thought significantly enriched in heavy isotopes as a result of magmatic differentiation. 
However, the terrestrial trend is more scattered, which reveal the occurrence of sources and 
processes that do not exist on the Moon because they involve water. Terrestrial andesites may 
be isotopically heavier than other lunar and terrestrial igneous rocks with a similar silicon 
contents whereas S-type granites are isotopically much lighter than other granite types. These 
results are interpreted as the influence of seawater on andesitic sources and the occurrence of 
sediments containing the products of aqueous weathering in S-type granite protoliths. The fact 
that silicon is a major element in igneous rocks, but not a major constituent of water like 
oxygen make its isotopic composition much more robust against alteration and weathering of 




1.   Introduction 
Although stable isotope fractionations are expected to be smaller during high 
temperature magmatic processes, recent works on non-traditional stable isotopes like Li (e.g. 
Schuessler et al., 2009; Teng et al., 2009), Cu (Li et al., 2009), Fe (e.g., Poitrasson and 
Freydier, 2005; Heimann et al., 2008; Schuessler et al., 2009) or Mg (e.g. Shen et al., 2009; 
Liu et al., 2010) have been recognised as potential new tracers to constrain granite 
petrogenesis. It has been suggested in the case of Cu and Mg that small, but resolvable stable 
isotope variations in granites may reveal the relative contributions of pre-existing crustal 
components and/or mantle-derived melts during their setting. In this context, non-traditional 
stable isotope compositions may represent an alternative approach to study granite 
petrogenesis besides chemical, petrological and isotopic approaches based on radiogenic 
isotopes (e.g. Litvinovsky et al., 2002; Tomascak et al., 2005; Martin, 2006; Bonin, 2007; 
Shen et al., 2010). 
Silicon (Si) is the second most abundant element in the Earth’s crust, behind oxygen. 
As such, its stable isotope variations in geological materials may represent important mass 
transfer between terrestrial reservoirs. This is why Si isotopes compositions in igneous silicate 
materials have been and are still widely studied for both geochemical (e.g. Douthitt, 1982; 
Ding, 1996; Ziegler et al., 2005; Robert and Chaussidon, 2006; Georg et al., 2006 a; Van den 
Boorn et al., 2006; 2009; 2010; Abraham et al., 2008; 2011, Shahar et al., 2009; Savage et al., 
2010a) and cosmochemical applications (e.g. Molini-Velsko et al., 1986; Georg et al., 2007 a; 
Fitoussi et al., 2009; Ziegler et al. 2010; Chakrabarti and Jacobsen, 2010; Zambardi et al., in 
prep.). However, aside from recent preliminary data obtained on the Si isotope compositions 
of granitic materials (Georg, 2006; Savage et al., 2010b), the main studies (Douthitt, 1982; 
Ding, 1996) were performed using gas source mass spectrometric methods less precise than 
the current capabilities of plasma source mass spectrometry (Zambardi and Poitrasson, 2010). 
Although Si isotopes are not expected to fractionate significantly during high temperature 
magmatism and despite these early analytical limitations, Douthitt (1982) and later Ding 
(1996) hinted that silicon isotope fractionation might occur among Earth’s silicate igneous 
rocks. Specifically, they showed that Si isotope compositions of granitoids are heavier than 
that of mafic igneous rocks. More recently, thanks to important advances in mass 
spectrometry and analytical methods (e.g. de la Rocha 2002; Cardinal et al., 2003; Georg et 
al., 2006a; Engström et al., 2006; Zambardi and Poitrasson 2010; Abraham et al., 2011), new 
and more precise data have been obtained. Sparse data seem to confirm the existence of a 
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correlation between 30Si signatures and indices of magmatic differentiation on Earth (Georg 
et al., 2007 b; Zambardi and Poitrasson, 2010; Savage et al., 2010b). A clear trend has been 
recently uncovered for the Moon and possibly Mars (Zambardi et al., in prep.). Such a heavier 
Si isotope composition of granitoids has been attributed to the effect of the high degree of 
silicon polymerization in granitic melts, according to the model from Grant (1954). However, 
new ab initio calculations to determine Si isotopic fractionation factor on selected minerals by 
Méheut et al. (2009) do not seem to confirm the validity of the model from Grant (1954), 
casting doubts on the reliability of such a process in enriching granites in heavy Si isotopes. 
Thus, there remains a need to understand better what are the mechanisms governing Si 
isotope distribution in igneous rocks during magmatic differentiation, and what are the 
potential contributions from granite protoliths. In this study, we determined the silicon isotope 
signatures of a set of igneous terrestrial rocks that includes andesites, monzogranites, granites 
of different types. These data are then compared to previously obtained Si isotope 
measurements in peridotites and basalts, that include geostandard materials as well as rock 
samples from Moon and Mars (Zambardi and Poitrasson, 2010; Zambardi et al., in prep), in 
order to explore the possible contributions of different processes involved in fractionating Si 
stable isotopes through magmatic differentiation at a planetary scale. 
2.   Samples and methods 
We selected a suite of 4 andesites from the Merapi volcano, Indonesia, related to 
eruptive events between 1883 and 1994, 4 monzonites from Mount Peloso, Corsica, France 
(Poitrasson et al, 1994), 2 calc-alkaline, I-type granites from the French Massif Central 
(Poitrasson et al., 2000; Poitrasson, 2002), 5 A-type granites from Corsica, France (Poitrasson 
et al., 1994; 1995a, b, 1998) and 7 S-type granites from Brittany and Massif Central, France, 
Corwall, UK (Poitrasson et al., 2000) and Iran. We also compare these new results to our 
previous recently reported silicon isotope signatures determined for several mafic and 
ultramafic samples (Zambardi et al., in prep.) and geostandards materials (Zambardi and 
Poitrasson, 2010). The latter publication notably included two more andesites (AGV-2, JA-2), 
another I-type granite (GA) and a trachyandesite from the Estérel Massif, SE France 
(Poitrasson and Pin, 1998). These samples have different petrological and geochemical 
characteristics. The granitoid type range (or their effusive equivalent) is relatively large, going 
from relatively mafic granodiorites to silica-rich peralkaline granites. All samples were 
unweathered. Some of them experienced various level of hydrothermal alteration, as 
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determined from their mineralogy and geochemistry (Poitrasson et al., 1995b, 1998, 2000, 
Poitrasson, 2002). These granitoid rocks also had contrasted petrogeneses, from the S-type 
granites from Massif Central, Brittany or Cornwall, that are essentially crustal-derived 
peraluminous granites, to the Corsican peralkaline A-type granites that are dominantly 
mantle-derived (Pin and Duthou, 1990; Cocherie et al., 1994; Darbyshire and Shepherd, 1994; 
Poitrasson et al., 1995a). More details on the petrology and geochemistry of the sample 
studied here may be found in the above references.  The full sample set is listed in Table III-1. 
Sample powders were prepared using quantities in excess of 100g as starting material. 
Since a complete description of the analytical procedure is already given in Zambardi and 
Poitrasson (2010), we present hereafter briefly the main steps in our approach. The sample 
solutions were prepared using an alkali fusion method adapted from Georg et al. (2006 a). 
Silicon purification was achieved by column chromatography using Biorad AG50-X12 
cationic resins. Typical Si recovery was 100%  5 after the decomposition and purification 
steps. Procedural blanks for 
28
Si were 30ng, corresponding to less than 0.2% of the 28Si 
isotope signal and were thus negligible. All the measurements were made using a Neptune 
(Thermo) MC-ICP-MS in medium or high-resolution mode, with wet plasma condition and 
slightly acidic HCl solutions (0.05M for both samples and standard). Instrumental mass bias 
drift was corrected simultaneously using the sample standard bracketing (SSB) technique and 




Mg ratios added in both 
standard and samples were performed using a dynamic measurement mode. Mass bias drift 
correction was then applied using the Russel’s exponential law (Russel et al., 1978). All the 
data are reported in Table III-1 as 30Si and 29Si (‰) relative to the NBS-28 international 
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1000         (1) 
 
Long-term external reproducibility for 30Si and 29Si was given by repeated 
measurements of BHVO-2 over three years. It yielded 2 standard deviations (2SD) of 0.076‰ 
and 0.047‰, respectively, for a single analysis. Since the samples were measured an average
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Sum Felsic minerals 
(vol%) 30Si (‰) 2SE 29Si (‰) 2SE Ndi 
30Si/Ndi n# analyses 
               
DTS-2b° Peridotite Washington, USA 39.4 - - - - -0.23 0.05 -0.10 0.04 - - 6 
GM92-234° Peridotite Kerguelen Island 42.2 - - - - -0.33 0.06 -0.16 0.03 - - 3 
GR97-38° Peridotite Kerguelen Island 44.6 - - - - -0.27 0.04 -0.12 0.02 - - 3 
GR97-52° Peridotite Kerguelen Island 44.6 - - - - -0.31 0.08 -0.14 0.03 - - 3 
JGM-92-1c° Peridotite Kerguelen Island 42.4 - - - - -0.29 0.01 -0.14 0.02 - - 6 
MG91-3° Peridotite Kerguelen Island 39.6 - - - - -0.30 0.06 -0.16 0.03 - - 3 
JP-1* Peridotite Horoman, Japan 42.4 - - - - -0.29 0.06 -0.13 0.03 - - 6 
KNO3° Peridotite Cameroon 45.0 - - - - -0.23 0.06 -0.11 0.04 - - 6 
NK-01° Peridotite Cameroon 43.5 - - - - -0.29 0.03 -0.14 0.01 - - 3 
PREM89-1° Peridotite South Africa 40.9 - - - - -0.28 0.04 -0.14 0.04 - - 3 
PREM90-24° Peridotite South Africa 40.9 - - - - -0.30 0.05 -0.15 0.03 - - 3 
WITS-1* Komatiite Barberton, South Africa 43.3 - - - - -0.26 0.04 -0.11 0.02 - - 9 
OU-2* Dolerite Belford, UK 51.0 - - - - -0.25 0.02 -0.11 0.02 - - 6 
PMS° Microgabbro Pitscurrie, UK 46.9 0.0 40.4 0.7 41.1 -0.29 0.03 -0.14 0.02 -  6 
BCR-1* Basalt Columbia river, USA 54.0 0.0 39.1 8.8 47.9 -0.19 0.03 -0.11 0.03 -9.1 0.021 6 
BHVO-2* Basalt Hawaï, USA 49.9 0.0 37.9 2.7 40.6 -0.27 0.01 -0.14 0.01 -2.4 0.112 46 
BIR-1* Basalt Reikjavik, Iceland 48.0 0.0 36.7 0.1 36.8 -0.27 0.04 -0.12 0.02 -1.1 0.240 6 
ES-9104* Basalt. Trachyandesite Esterel massif, France 52.3 0.0 38.1 19.9 58.0 -0.25 0.02 -0.11 0.02 -8.2 0.031 12 
DR-N* Diorite Neuntelstein, France 52.9 0.0 49.7 9.1 58.8 -0.26 0.02 -0.12 0.03 -10.3 0.026 6 
JA-2* Andesite Goshikidai Plateau, Japan 56.4 0.0 44.3 6.7 51.0 -0.13 0.02 -0.06 0.01 -11.2 0.012 6 
AGV-2* Andesite Lake County, USA 59.4 5.2 51.6 16.1 72.9 -0.15 0.03 -0.07 0.03 -6.3 0.024 6 
MA-1883 Andesite Merapi Volcano, Indonesia 54.6 0.0 57.0 10.6 67.6 -0.18 0.03 -0.07 0.09 - - 3 
MA-1940 Andesite Merapi Volcano, Indonesia 55.3 0.0 53.5 12.0 65.5 -0.22 0.03 -0.10 0.03 -15.8 0.014 3 
MA-1956 Andesite Merapi Volcano, Indonesia 55.3 0.0 54.3 10.1 64.4 -0.22 0.06 -0.10 0.01 - - 3 





Table III-1 : Summary of analytical data for terrestrial samples. Ndi data are given relative to depleted mantle. Typical uncertainty for Ndi is 0.4 on a 95% 
confidence level. Uncertainties for isotope data are given as 2 standard errors, and are computed following the relation SE = SD/(n-1)t, where t is the Student t-
correcting factor (see Platzner, 1997). Quartz, Orthose and Plagioclase were computed using the CIPW method. - :meaningless or unavailable. * : Isotope data from 
Zambardi and Poitrasson, 2010 (see Chapter II). ° : Isotope data from Zambardi et al. in prep. (see chapter IV). 
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Sum Felsic minerals 
(vol%) 
30Si (‰) 2SE 29Si (‰) 2SE Ndi 
30Si/Ndi n# analyses 
               
84027 Monzonite Mount Peloso, Corsica 61.9 7.3 46.7 36.5 90.5 -0.25 0.04 -0.11 0.03 -8.5 0.029 6 
84028 Monzonite Mount Peloso, Corsica 65.6 8.7 46.0 39.2 93.9 -0.24 0.04 -0.10 0.02 -8.9 0.027 6 
84087 Monzonite Mount Peloso, Corsica 72.0 21.7 41.9 33.4 97.0 -0.21 0.02 -0.10 0.02 -10.4 0.020 6 
TA-9105 A-type granite Tanneron, France 75.6 32.8 34.1 27.9 94.8 -0.15 0.04 -0.06 0.02 -9.7 0.016 6 
CB-9202 A-type granite Mantelluccio, Corsica 76.9 31.1 31.9 29.2 92.2 -0.16 0.05 -0.07 0.03 -9.6 0.017 6 
PO-9207 A-type granite Porto, Corsica 76.1 29.4 33.9 33.0 96.3 -0.15 0.06 -0.06 0.03 -12.1 0.013 6 
9108 A-type granite Porto, Corsica 77.8 37.5 31.9 26.6 96.0 -0.10 0.04 -0.03 0.04 -8.6 0.012 6 
EV-9101 A-type granite Evisa, Corsica 76.7 33.0 32.7 26.4 92.1 -0.20 0.02 -0.08 0.02 -9.5 0.020 6 
PC-9401 I-type granite Urbalacone, Corsica 64.9 13.7 47.3 21.9 82.9 -0.17 0.04 -0.05 0.02 -13.3 0.013 6 
SN-9402 I-type granite Saint Nectaire, France 64.9 15.2 37.3 28.9 81.4 -0.22 0.06 -0.10 0.03 - - 6 
GA* I-type granite Andlau, France 69.9 23.9 40.1 23.3 87.3 -0.25 0.03 -0.12 0.01 - - 16 
CA-9404 S-type granite Carnmenellis, UK 70.1 28.2 28.9 36.6 93.7 -0.36 0.07 -0.16 0.05 -15.7 0.023 3 
CA-9414 S-type granite Carnmenellis, UK 73.2 30.5 28.0 35.5 94.0 -0.34 0.08 -0.16 0.02 -15.7 0.022 3 
CA-9415 S-type granite Carnmenellis, UK 71.3 29.2 28.5 36.2 93.9 -0.34 0.07 -0.16 0.03 -15.3 0.022 9 
MLA46B2 S-type granite Millevache, France 75.2 31.9 27.4 34.8 94.1 -0.28 0.02 -0.13 0.03 -13.5 0.021 3 
AA S-type granite Boadmin, UK 73.5 30.8 28.0 35.4 94.2 -0.36 0.03 -0.18 0.03 -16.5 0.022 3 
C70 S-type granite Dumet Island, France 74.8 31.6 27.5 34.9 94.0 -0.37 0.04 -0.18 0.02 - - 3 
B39 S-type granite Shir-Kuh, Iran 77.4 42.5 20.4 28.8 91.7 -0.28 0.04 -0.13 0.04 - - 3 
Table III-1 (continue) : Summary of analytical data for terrestrial samples. Ndi data are given relative to depleted mantle. Typical uncertainty for Ndi is 0.4 on a 
95% confidence level. Uncertainties for isotope data are given as 2 standard errors, and are computed following the relation SE = SD/(n-1)t, where t is the Student t-
correcting factor (see Platzner, 1997). Quartz, Orthose and Plagioclase were computed using the CIPW method. - :meaningless or unavailable. * : Isotope data from 
Zambardi and Poitrasson, 2010 (see Chapter II). ° : Isotope data from Zambardi et al. in prep. (see chapter IV). 
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of six times, we can compute the external reproducibility using BHVO-2 data pooled by 
group of six. This yields a long-term 2SD reproducibility of 0.031‰ and 0.014‰ for 30Si 
and 29Si, respectively, for a sample analysed six times. Our previous work has shown that 
30Si and 29Si in the analysed samples are related by simple a mass-dependent relation 
(Zambardi and Poitrasson, 2010; Zambardi et al., in prep.). 
3.   Results 
Analytical data are reported in Table III-1. Eleven peridotites display homogeneous 
30Si signatures, with an average 30Si = -0.28‰ ± 0.02 (2SE, n=11), in agreement with 
previous studies (e.g. Savage et al. 2010a). Mafic samples (komatiite, basalt, gabbro, dolerite 
and basalt trachyandesite) show similar 30Si values, in the range of that of peridotites with 
the exception of the Icelandic basalt BCR-1, which yielded a slightly heavier Si isotope 
signature (30Si = -0.19‰ ± 0.04). BCR-1 is the Si-richest basalt of our mafic sample set 
(SiO2 = 54wt%). Savage et al. (2010a) reported the only other 
30
Si value for BCR-1, slightly 
more negative than our BCR-1 value (30Si = -0.28‰ ± 0.07). Our BHVO-2 datum is in even 
closer to that reported by Savage et al. (2010 a). Andesites samples yielded an average 30Si = 
-0.19‰ ± 0.05 (2SE, n=5). They display Si isotopic signatures ranging from -0.23‰ to -
0.18‰, while JA-2 and AGV-2 andesites show the heaviest 30Si signatures of -0.13‰ and -
0.15‰, respectively. Monzonites yield an average 30Si = -0.23‰ ± 0.02 (2SE, n=3), in the 
same order to that of andesites samples.  
By far, granite samples show the most important variations in 30Si values, ranging 
from -0.37‰ to -0.10‰. Granites data can be arranged following the “SIAM” chemical 
classification (See review in Bonin, 2007). A-type granites (9108, CB9202, PO9207, EV9101 
and TA9105) actually gather a class of granites with contrasted petrogeneses. The aluminous 
subsolvus granites are thought to originate from evolved melts that derive from the partial 
melting of a mafic, dehydrated lower crust, whereas aluminous hypersolvus and peralkaline 
granites directly represent evolved mantle melts that have interacted with this mafic lower 
crust to various degree, the latter bearing the smaller crustal component  (Poitrasson et al., 
1995 a). They generally occur in extensional geodynamic contexts and represent a typical 
granitic composition inherited from magmatic differentiation that may be interpreted in terms 
of extreme fractional crystallisation (e.g. Chappell 1999). They yield an average 30Si = -
0.15‰  0.03 (2SE, n = 5) and represent the isotopically heaviest group of our set. Silicon 
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isotope compositions for S-type granites (CA-9404, CA-94014, CA-94015, MLA-46B2, C-
70, AA and B-39) are different from A-type granites. They yield a more negative mean 30Si = 
-0.33‰  0.03 (2SE, n=7) and represent the lightest igneous rocks of our set. S-type granites 
are peraluminous materials that are thought to originate from the partial melting of shallow 
weathered sedimentary sources. These granites are related to HT-LP contexts, typically shear 
zones associated with orogens (e.g. Vidal et al., 1984; Deniel et al., 1987). The three I-type 
granite samples analyzed (GA, PC9401 and SN9402) gives 30Si = -0.21‰ ± 0.04 (2SE, 
n=3), and display a silicon isotope signature in between those of A- and S-type granites. I-
type granites are thought to originate from the partial melting of mantle-derived source 
materials and are generally related to continental arcs (e.g. Cocherie et al., 1994). The isotope 
data presented in this study confirm preliminary findings (Georg, 2006; Savage et al. 2010b). 
These contrasted results among granite types clearly show that silicon isotopes represent a 
strong sensor of contrasted granite petrogeneses. 
4.   Discussion 
4.1   Si isotope variation during magmatic differentiation 
With the exception of S-type granites, 30Si signatures correlate positively with the 
increasing level of SiO2, although with some scatter (Figure III-1). A Fischer F-test confirms 
that the slope of this correlation is significantly different from 0 (Table III-2). Such a 
correlation suggests both that high temperature processes significantly fractionates silicon 
stable isotopes and that magmatic differentiation should control the Si isotope distribution in 
igneous rocks. Nevertheless, no clear correlations could be found between the 30Si and other 
indices of magmatic differentiation, such as elemental ratios involving major elements (Mg, 
K, Na, Al, Ca), or traces element ratios (e.g. HREE/LREE, Zr/Nb). The link between 30Si 
and SiO2 content of igneous rocks has been previously proposed in literature (e.g., Douthitt 
1982; Ding, 1996). It has been attributed to the polymerization degree of the melts from 









Slope min. 0.0024 
Slope max. 0.0074 
F-test 47.41 
F-critical 4.13 






Figure III-1: 30Si as a function of SiO2 (wt%) for terrestrial igneous bulk rock samples. Uncertainties are 
expressed as 2 standard errors (2SE), defined as SE=SD/(n-1)t, where t is the student correcting factor (e.g. 
Platzner 1997). Note the positive, although scattered trend. Data are from Table III-1 and Zambardi et al., 
submitted. 
 
Table III-2 : Statistical significance F-tests for the correlations between 30Si and the felsic minerals 
content (vol. %) for terrestrial samples using an inverse F-law. Two variables are statistically correlated 
when F-test > F-critical. The test is performed upon a 95% confidence level. The slope range was 
computed using a student law. 
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According to Grant’s model, elevated rock Si contents would result in high 





Si between Si-poor and Si-rich silicic melts were expected to range from 4‰ 
to 2‰, for temperatures ranging from 1000°C to 1500°C, respectively. Considering all 
analytical data now available on Si isotope compositions in igneous materials (Douthitt, 1982; 
Ding, 1996; Georg et al., 2007 a; van den Boorn et al., 2006; 2009; 2010, Ziegler et al., 2005; 
2010; Fitoussi et al., 2009; Chakrabarti and Jacobsen, 2010; Savage et al., 2010a, b; Zambardi 
and Poitrasson, 2010; Zambardi et al., in prep.), such fractionation factors appear largely 
overestimated, yet the sense of fractionation was correctly predicted. Although this hypothesis 
may explain Si isotope fractionations during high temperature magmatic processes, recent ab 
initio calculations by Méheut et al. (2009) do not fully confirm Grant’s model at the mineral 
scale, regarding Si isotope fractionation factors () between different mineral phases in the 
MgO-SiO2-H2O system. Méheut et al. (2009) found (quartz-kaolinite) below both (quartz-forsterite) 
and (quartz-enstatite), in agreement with Grant’s theory, but their data also yields (quartz-forsterite) < 
(quartz-enstatite) < (quartz-lizardite) whereas the polymerization degree of forsterite is below that of 
enstatite, itself below that of lizardite. Therefore, the ab initio computations from Méheut et 
al. (2009) indicate an opposite trend to that expected from Grant (1954) for some minerals. 
This suggests that the polymerization degree may not be the unique controlling factor of the 
Si isotope fractionations in igneous materials. The nature of the cations (e.g., Mg, Na, Ca…) 
filling the silicate structure may be an other important parameter to consider given that they 
will also impact the stiffness of the interatomic bonds of silicon atoms with its neighbours in 
minerals, which in turn will directly affect isotopic fractionation factors. 
In a previous study, Ding (1996) measured Si isotope compositions in mineral 
separates from three different granites. Although with different 30Si compositions depending 
on the host granite, mineral separates displayed the same relative difference. Biotites and 
muscovites were found isotopically lighter than feldspars and quartz by about 0.3‰. Such 
results clearly suggest that a given mineral has a specific Si isotope fractionation factor during 
its crystallisation, which implies that the bulk rock isotopic signature should result from its 
specific mineral assemblage, as well as the isotopic composition of the source rock from 
which the original magma has formed. 
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4.2   Si isotope composition in granites 
Granites display by far the largest Si isotopic variations of our bulk igneous rock set, 
with 30Si ranging from -0.10‰ to -0.37‰, which emphasize their setting diversity. Contrary 
to the positive trend between 30Si and SiO2, observed for most other magmatic rocks, 
including A- and I-types granites, S-type granites display significantly more negatives values 
(Table III-1; Fig. III-1). These specific light isotope compositions were attributed to 
isotopically Si light metapelitic contamination (Savage et al., 2010b), given that S-type 
granites are thought to derive from supracrustal partial melts (e.g. Vidal et al., 1984; Deniel et 
al., 1987; Scaillet et al., 1995; Chapell, 1999). Accordingly, rocks altered by surface waters 
will tend to acquire an isotopically light Si isotope signature (Ziegler et al., 2005). When the 
sediments incorporating such altered rock remains will subsequently melt to form S-type 
leucogranitic melts, it is expected that the latter will thereby acquire this light 30Si values.  
To test the effect of a sedimentary source on the Si isotope compositions, we have 
normalised the 30Si with Ndi values in a 
30
Si/Ndi vs. SiO2 plot (Figure III-2), since Nd 
isotope signatures in granites derived by partial melting of a (meta)sedimentary source 
typically show strongly negative values (e.g. Deniel et al., 1987; Pin and Duthou, 1990).  
 
 
Figure III-2: 30Si/Ndi  ratio versus SiO2 content of the bulk rocks. The graph was scaled that the error bars 
representing propagated uncertainties have a similar size compared to Fig. III-1. Note that there is no more 
scatter in the data, except for the two more Si-poor samples that also have Ndi close to 0. Data from table III-1. 
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As obvious on Figure III-2, normalized 30Si data yields a flat trend within errors 
against SiO2 contents, suggesting no significant variations in the 
30
Si/Ndi ratios as a 
function of magmatic differentiation. Since 30Si values are close to 0 and Ndi values range 
between -5 and -15 (Table III-1), one could expect that an arithmetic artefact could artificially 
smoothes the positive trend seen in Figure III-1, which is just outside analytical uncertainties. 
However, Figures III-1 and III-2 have been scaled so that uncertainties are shown to the same 
magnification, and it is clearly seen that S-type granite do not depart anymore from the 
general trend in this graph. Such a result suggests that crustal contamination would be the 
main mechanism that governs the Si isotope compositions in igneous materials. Metapelitic 
contamination therefore seems to be a robust hypothesis to explain the lightest signature of S-
type granites. However, it cannot be invoked to explain the heaviest Si isotope composition of 
felsic materials such as andesites and A-types granites. This implies that the unique control of 
Si isotope signatures of bulk igneous rocks by sedimentary assimilation, as suggested by 
figure III-2, is unlikely. 
4.3   Si isotope compositions from the Moon as a proxy for the 
terrestrial igneous differentiation? 
In a previous study we have shown that Si isotope compositions of bulk rocks from the 
Moon and Mars (Zambardi et al., in prep.) also correlate positively with indices of igneous 
differentiation. Given the limited variations in SiO2 between these samples, we reported 
30
Si 
values as a function of the total amount of felsic minerals instead. We assume in this case that 
the sum of felsic minerals is an indice of igneous differentiation as well. Lunar rocks are 
thought to originate from a primitive magma ocean that cooled and crystallised on relatively 
short time period, ranging from 30 to 200Ma (Wieczorek et al., 2006). Given that the Moon’s 
igneous history is expected to have been less complex than that of the Earth (i.e. no crust 
recycling because of the lack of plate tectonic, no water and no atmosphere and therefore no 
“terrestrial like weathering”), we hypothesise in the following that the lunar 30Si data could 




The amount of plagioclases, K-feldspars and quartz were computed for terrestrial rock 
samples using the CIPW method. Since peridotites cannot be assumed as silicic liquid 
representatives, such a computation is meaningless for these rocks and therefore, they were 
not reported. Although the CIPW method does not allow computing the amount of hydrated 
minerals such as biotite and muscovite, this may provide a first order estimate of the felsic 
mineral content of the sample that can be directly compared to the lunar data. As shown in 
figure III-3, most of the terrestrial data fall on the Moon’s trend, albeit more scattered. Figure 
III-3 also shows that A-type granite and lunar highlands share common Si isotopic signatures. 
This suggests that A-type granite on Earth may reflect more directly the effect of magmatic 
differentiation on Si isotope compositions, whereas the other granite types have their 30Si 
affected by other processes as well specific to the Earth’s geodynamics. The yellow path on 
Figure III-3 represents the average 2SE uncertainty for lunar data. If one consider that lunar 
samples display just the effect of igneous differentiation for Si isotope compositions, then 
Figure III-3 reveals that andesite JA-2 show a significantly heavier Si isotope signature than 
expected, whereas the A-type granite 9108, is slightly outside, although not significantly. 
Figure III-3: 30Si signatures expressed as a function of the total volumic amount of felsic minerals (quartz (Qtz), 
k-feldspars (K-fdp) and plagioclases (Plg)) in igneous rocks from the Earth (blue circles) and the Moon (orange 
squares). All uncertainties are expressed as 2SE. The yellow path represents the average 2SE variation for lunar 
samples. Note the more scatter trend for the Earth relative to the Moon that certainly denotes a more complex 
petrogenesis history for terrestrial rocks. Terrestrial data are from Table III-1. Lunar data are from Zambardi et 
al., in prep. 
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Figure III-3 also show that part of the monzonites are slightly shifted toward more negative 
30Si, as well as the GA I-type granite. However, the S-type granites are the samples that plot 
the most dramatically below the lunar trend. Therefore, additional processes specifically 
occurring on the Earth must explain the enrichments or depletions in heavy or light isotopes 
relative to the general igneous differentiation trend. In the previous chapter we have seen that 
light Si isotope composition for S-type granites may be attributable to metapelitic 
contamination. It is therefore feasible that granodiorite GA and the monzonites incorporated 
some metasediments in their source, though to a much reduced level than S-type granites. 
This interpretation is compatible with their Ndi values (Poitrasson et al., 1994). 
Aqueous alteration processes are thought to enrich the fluids in heavy Si isotopes and 
deplete the rock in light isotopes (e.g. Ziegler, 2005; Georg et al., 2009a, b; van den Boorn et 
al., 2010). Among the Si reservoirs that could enriches igneous rocks in heavy Si isotopes, sea 
water then appears to be the most likely, although Si concentrations in ocean waters is limited 
compared to that of silicate rocks. However, the large water/rock ratio that occurs in the 
sediment accretional prism in subduction zones at the ocean floor is likely to increase their 
30Si. Upon subsequent subduction, we hypothesize that melting of these sediments will likely 
add a component of heavy Si isotope composition in andesite sources, like JA-2. In contrast, 
A-type granites like 9108 (Figure III-3) were not generated in a subducting context. However, 
this sample is of a red granite from the Porto complex, in Corsica, that shows extreme 
hydrothermal alteration at the end of the intrusion emplacement (Poitrasson et al., 1995 b) that 
is not commonly found. Silicon isotope compositions in hydrothermal fluids are also slightly 
more enriched in heavy isotopes than igneous rocks (e.g. Abraham et al., 2011; van den Boorn 
et al., 2010 and references therein). These fluids, however, do not display Si isotope 
signatures as heavy as those of sea water. This could probably be related to the elevated 
temperature of hydrothermal systems, which may limit the isotope fractionation. Accordingly, 
high temperatures would decrease the fractionation factor of Si between the altered rock and 
the fluid during alteration processes, but still make the fluids more concentrated in Si than sea 
water. Since a smaller quantity of hydrothermal fluid should be required compared to sea 
water to reach the same isotope effect, and given that the isotope shift is small for 9108 
(0.05‰; Fig. III-3), hydrothermal fluids may be consequently considered as a likely source of 




Si ratios of igneous rocks. 
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5.   Conclusions 
Results from this study and previous works lead us to conclude: 
1. High temperature magmatism fractionates slightly but significantly Si isotopes 
through igneous differentiation on a planetary scale, starting from light Si isotope 
compositions in peridotites to heavier Si isotope compositions in A-type granites. Silicon 
isotope signatures seem to be directly controlled by modal mineralogy, and particularly the 
amount of feldspar and quartz in the rock. 
2. S-type granites display light Si isotope compositions, comparable to lighter 
than ultramafic samples. These isotopic signatures can be attributed to an isotopically light 
metapelitic source. Silicon stable isotopes represent therefore a useful tracer for granite 
protoliths involving sediments containing weathered rocks. 
3. Comparing Earth and Moon data reveal that most rocks follow the same 
isotopic trend, but show more scattered data for the Earth relatively to Moon samples. Lunar 
highlands show 30Si similar to those of terrestrial A-type granite, suggesting the latter 
essentially reflect the Si isotope compositions attributable to igneous differentiation on Earth, 
with little involvement of materials that have seen the effect of water through weathering.  
4. Using Moon data as a proxy for the terrestrial igneous differentiation allows 
the identification of outliers. Using this approach, igneous rocks with relatively light and low 
Si isotope signatures can be identified. Low 30Si values may be attributed to isotopically 
light sediment/metapelitic source contamination (S-type granites, some I-type granite and 
monzonites), whereas heavy Si isotope enrichments may be attributed to sea water and/or 
hydrothermal fluids assimilation of the protolith or during the late emplacement of the 
igneous body (andesites and strongly hydrothermalized red granites). 
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Variations des signatures isotopiques du 




 Dans le chapitre précédent, nous avons vu que la distribution des isotopes du silicium 
dans les roches est significativement affectée en fonction du degré de différenciation des 
matériaux, ainsi que de leur contexte environnemental de mise en place. Ce travail a donc 
permis de déterminer les 30Si primitifs des réservoirs planétaires, avant différenciation. Ce 
quatrième chapitre à dès lors pour but de comparer les signatures isotopiques du silicium entre 
les différents corps telluriques et accessibles du Système Solaire, afin d’évaluer si des 
fractionnement suffisamment différents de ceux observés jusqu’ici peuvent être attribués à 
des processus plus anciens. Le cas échéant, un autre objectif est ici de déterminer quels sont 







Silicon isotope variations in the inner Solar System: 
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 Nous avons mesuré les signatures isotopiques de roches terrestres et lunaires, ainsi que 
celles des météorites martiennes, des achondrites de Vesta et des chondrites carbonées (CC), 
ordinaires (OC) et à enstatites (EC). Nos résultats confirment qu’un fractionnement 
significatif des isotopes du silicium existe entre ces différents corps. Les roches ignées de la 
Terre, de la Lune et de Mars montrent une corrélation positive entre les 30Si et des indices de 
différenciation magmatique. Les rapports isotopiques du silicium sont identiques entre la 
Terre silicatées et la Lune silicatée (30Si = -0.27‰), mais diffèrent significativement de ceux 
de Mars (30Si = -0.51‰), Vesta (30Si = -0.41‰) et des matériaux chondritiques (30SiCC = -
0.44‰, 30SiOC = -0.47‰ and 
30
SiEC = -0.61‰). Nos résultats confirment également que des 
différences notables existent entre les différents types de chondrites. 
 Si l’on considère que le 30SiBSE–Chondrites résulte uniquement d’un fractionnement 
isotopique dû à la différenciation entre le noyau et le manteau terrestres, une quantité de 
silicium comprise entre 10% (selon les données obtenues pour les CC) et 27% en masse 
(selon les données obtenues pour les EC) est théoriquement attendue dans le noyau. Bien que 
de telles quantités de silicium dans le noyau puissent expliquer les différences entre les 
rapports Mg/Si du manteau terrestre et des chondrites carbonées et/ou à enstatites, une valeur 
supérieure à 10% en masse de silicium impliquerait une densité du noyau trop faible, ce qui 
tend à discréditer la théorie selon laquelle la Terre aurait pu être formée à partir de chondrites 
à enstatites. Ce modèle n’est pas à écarter pour autant, mais nécessite au moins un processus 
de fractionnement complémentaire pour expliquer les signatures isotopiques actuelles. 
 D’après les signatures isotopiques du silicium, et selon une simple équation de 
mélange, la signature du manteau martien suggère que cette dernière se serait formée à partir 
d’un mélange de 60 à 70% de chondrites carbonées et/ou ordinaires, et 30 à 40% de 
chondrites à enstatites. Si la distribution des matériaux primitifs dans le disque d’accrétion 
proto-planétaire était relativement homogène, cela implique que la Terre doit avoir incorporé 
également une part de chondrites à enstatites, requérant alors une quantité trop importante de 
silicium dans le noyau (>16%). Ceci suggère donc qu’au moins un processus de 
fractionnement additionnel est intervenu, comme un fractionnement isotopique induit par 
vaporisation au cours d’un impact géant. Les signatures isotopiques similaires de la Terre et 
de la Lune peuvent être cohérentes avec ce scénario, mais nécessite l’accompagnement d’un 
rééquilibrage isotopique de grande envergure à la suite de l’impact. 
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Abstract 
We report high precision silicon isotope measurements for samples representative of the 
Earth, Moon, Mars, 4-Vesta and carbonaceous (CC), ordinary (OC) and enstatite (EC) 
chondrites. Our results confirm that significant Si isotope fractionations exist among the 
planetary bodies of the inner solar system. Igneous rocks form the Earth, Moon and Mars 
display a positive correlation between their 30Si signature and their degree of magmatic 
differentiation. Silicon isotope ratios are identical between the bulk silicate Earth (BSE) and 
the bulk silicate Moon (30Si = -0.27‰), both significantly different from the bulk silicate 
Mars (30Si = -0.51‰), 4-Vesta (30Si = -0.41‰), and chondritic materials (30SiCC = -0.44‰, 
30SiOC = -0.47‰ and 
30
SiEC = -0.61‰). Our results also confirm significant differences in 
Si isotope compositions among different chondrites types.  
If one considers that the 30SiBSE–Chondrites solely results from silicon isotope 
fractionation during core formation, and based on a continuous accretion model, an amount 
between 10wt% (based on CC) and 27wt% (based on EC) of Si is predicted to have been 
incorporated into the Earth’s core. Although these Si core contents could explain the 
discrepancy in Mg/Si ratios between BSE and CC or EC, a silicon mass content in the Earth’s 
core higher than 10wt% would be too high from a density point of view, casting doubts on the 
EC model, unless additional fractionating mechanisms played a role.  
 Bulk Mars Si isotope data suggest a planet consisting of a mixture of approximately 
60 – 70wt% OC or CC and 30 – 40wt% EC. Considering a relatively homogeneous 
distribution of the primitive materials in the proto-planetary accretion disk implies that the 
Earth should have also accreted EC materials, thus requiring unreasonably high-Si content in 
core at >16 wt%. This suggests that additional fractionating processes occurred, such as 
volatilisation-induced fractionation during a Moon forming giant impact. The similar Si 
isotope signature of the BSE and the Moon is consistent with this scenario if it was 




The Earth’s core has been shown to have a 5-10% density deficiency relative to Fe-Ni 
alloy (Birch, 1964; Boehler, 2000; Anderson and Isaak, 2002), suggesting a significant 
incorporation of light elements such as sulfur, oxygen or silicon. Given the superchondritic 
Mg/Si ratio of the silicate Earth and assuming that solid planets like the Earth have a bulk 
composition similar to those of chondrites (e.g. Jagoutz et al., 1979; Allègre et al., 1995; 
McDonough and Sun, 1995), Si has been considered among the most probable light elements 
in the core (e.g. MacDonald and Knopoff, 1958; Allègre et al., 1995). However, because of 
conflicting evidence from cosmochemical, experimental and theoretical studies on the identity 
of the light element(s) (e.g. Poirier, 1994; Allègre et al., 1995; Sherman, 1997; Kilburn and 
Wood 1997; Gessmann et al., 2001; Li et al., 2001; Alfè et al., 2002; Rubie et al., 2004; 
Asahara et al., 2007; Badro et al., 2007; Côté et al., 2008; Corgne et al., 2009; Antonangeli et 
al., 2010), it is still unclear what the Si contribution to the light element budget of the Earth’s 
core is. Determination of the Si isotope signature (subsequently expressed as 30Si‰) of 
chondritic and Earth materials can provide additional constraints on the amount of Si present 
in the core. This is because any Si isotope fractionation between the core and the silicate 
portion of the Earth, which could be indirectly estimated by measuring chondritic meteorites 
and terrestrial materials, is a function of the Si content of the core. Recent works by Georg et 
al. (2007a) and Ziegler et al. (2010) indicate a significant difference between chondritic and 
terrestrial Si isotope signatures, pointing towards a Si-rich core. However, this conclusion has 
been put in doubt by Fitoussi et al. (2009) and Chakrabarti and Jacobsen (2010), who 
observed more limited isotope fractionations. Because of large discrepancies between 
published sets of 30Si values, there is no consensus on the Si content of the core inferred 
from isotope data. The estimated range lies between 0 and 25wt%. In addition to potential 
analytical bias when measuring isotope ratios that may be adequately addressed through 
interlaboratory comparison of geostandards analyses (Zambardi and Poitrasson, 2010), part of 
the uncertainty in estimating the Si content of the core resides in the choice of the chondritic 
reference as a proxy for the bulk Earth. Accordingly, the different types of chondrites do not 
share the same Si isotope signatures, with carbonaceous and ordinary chondrites having 30Si 
values notably higher than enstatite chondrites (Georg et al., 2007a, Fitoussi et al., 2009; 
Chakrabarti and Jacobsen, 2010). Furthermore, the nature of the terrestrial building materials 
is not clearly constrained, and contrasted Earth forming models have been proposed, requiring 
either the use of carbonaceous chondrites (e.g. Allègre et al., 1995, 2001; Palme and O’Neill, 
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2003), enstatite chondrites (e.g. Javoy, 1995; Javoy et al., 2010; Trinquier et al., 2007), 
ordinary chondrites (e.g. Carlson et al., 2007; Leya et al., 2008; Simon and de Paolo, 2010), 
mixed types of chondrites (e.g. Schönbächler et al., 2010) or even a heterogeneous non-
chondritic source of materials (e.g. Caro et al., 2008). Another potential source of error in 
estimating Si content in Earth’s core comes from the use of single-stage core formation 
models, that involve fixed conditions of temperature, pressure and oxygen fugacity (Georg et 
al. 2007a, Fitoussi et al. 2009; Shahar et al. 2009; Ziegler et al., 2010). Such models therefore 
neglect the likely variations of temperature and oxygen fugacity during core-mantle 
differentiation, while both parameters are known to significantly affect Si metal-silicate 
partitioning (e.g. Gessmann et al. 2001; Corgne et al. 2008) and while temperature is further 
known to affect isotope fractionation during metal-silicate melt partitioning (e.g. Shahar et al. 
2008; Ziegler et al., 2010). For these reasons, it appears more appropriate to consider 
continuous core formation models (Wade and Wood, 2005; Corgne et al. 2008) as undertaken 
most recently by Chakrabarti and Jacobsen (2010). 
To address these issues, we have measured precise and reproducible Si isotope 
signatures in several meteorites from Mars, 4-Vesta, as well as in chondrites, lunar samples 
and terrestrial rocks. In doing so we thus aim at 1) determining as precisely as possible the 
isotope differences and similarities between the silicate bodies in the solar system and their 
implications, 2) introducing isotope data as an additional constraint in a recently developed 
continuous accretion model (Wade and Wood, 2005; Corgne et al. 2008) in order to estimate 
the Si mass concentration incorporated into the core during the Earth’s formation, and 3) 
using these new constraints to propose a possible chondrite composition for the building 
blocks of the inner solar system planets. 
2.   Samples and method 
This paper focuses on the Si isotope compositions of silicate samples that cover a 
large range of the inner solar system igneous rocks. We have analysed samples from the Earth 
(11 peridotites, 4 basalts, 1 gabbro, 1 diorite, 1 dolerite and 1 komatiite), Moon (4 basalts, 1 
norite, 1 impact melt and 2 highland anorthosites), Mars (5 shergottites, 4 nakhlites and 1 
chassignite), 4-Vesta (6 eucrites and 1 howardite), 6 ordinary chondrites, 3 carbonaceous 
chondrites and 2 enstatites chondrites. As far as possible, each sample group consisted of a 
variety of rocks that reflect the geochemical wealth of their respective parent body. The full 
sample set is listed in Table IV-1. 
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For meteorites and lunar samples, at least 1g of well-homogenized bulk-rock powders 
were prepared to ensure the aliquot used for the analyses being representative of the bulk 
rock. For the terrestrial rock samples, we prepared the powders using quantities in excess of 
100g as starting material. Since a complete description of the analytical procedure is already 
given in Zambardi and Poitrasson (2010), we present hereafter briefly the main steps in our 
approach. The sample solutions were prepared using an alkali fusion method adapted from 
Georg et al. (2006a). Silicon purification was achieved by column chromatography using 
Biorad AG50-X12 cationic resins. Typical Si recovery was 100%  5 after the decomposition 
and purification steps. Procedural blanks for 
28
Si were 30ng, corresponding to less than 0.2% 
of the 
28
Si isotope signal and were thus negligible. All the measurements were made using a 
Neptune (Thermo) MC-ICP-MS in medium or high-resolution mode, with wet plasma 
condition and slightly acidic HCl solutions (0.05M for both samples and standard). 
Instrumental mass bias drift was corrected simultaneously using the sample standard 




Mg ratios added in both standard and samples were performed using a dynamic 
measurement mode. Mass bias drift correction was then applied using the Russel’s 
exponential law (Russel et al., 1978). All the data are reported in Table IV-1 as 30Si and 
29Si (‰) relative to the NBS-28 international standard following the relation: 

 xxSi 
xxSi /28 Si 
Sample











1000         (1) 
Long-term external reproducibility for 30Si and 29Si was given by repeated 
measurements of BHVO-2 over three years. It yielded 2 standard deviations (2SD) of 0.076‰ 
and 0.047‰, respectively, for a single analysis. Since the samples were measured an average 
of six times, we can compute the external reproducibility using BHVO-2 data pooled by 
group of six. This yields a long-term 2SD reproducibility of 0.031‰ and 0.014‰ for 30Si 
and 29Si, respectively, for a sample analysed six times. 
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3.   Results 
Analytical results are listed in Table IV-1. The bulk rock 30Si values we obtained for 
the inner solar system bodies range from -0.13‰ to -0.63‰. Chondrites and Martian 
nakhlites show the lightest Si isotope compositions whereas terrestrial and lunar Si-rich 
samples show the heaviest. Comparison between 30Si and 29Si in a three-isotope plot shows 
that these silicon isotope fractionations are mass dependent (Fig. IV-1), in agreement with 
previous data (Douthitt, 1982; Ding 1996; Georg et al., 2007a; Fitoussi et al., 2009; Savage et 
al., 2010a; Ziegler et al., 2010; Chakrabarti and Jacobsen, 2010).  
 
Figure IV-1: Three-isotope plot showing δ29Si vs. δ30Si for individual analyses of all the samples from this study. 
The dashed line represents the theoretical mass dependant fractionation slope defined as: δ29Si = δ30Si × 0.5092. 
The long-term 2SD is shown in the bottom left quadrant of the figure. 
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Samples Nature Location SiO2 (w%) 
30
Si 2SE 29Si 2SE n# analyses 
Terrestrial mafic rocks (BSE)         
*DTS-2b Peridotite (dunite) Washington, USA 39.4 -0.23 0.04 -0.10 0.03 6 
MG91-3 Peridotite Kerguelen Island 39.6 -0.30 0.03 -0.16 0.02 3 
GM92-234 Peridotite Kerguelen Island 42.2 -0.33 0.03 -0.16 0.01 3 
JGM-92-1c Peridotite Kerguelen Island 42.4 -0.29 0.01 -0.14 0.01 6 
GR97-38 Peridotite Kerguelen Island 44.6 -0.27 0.02 -0.12 0.01 3 
GR97-52 Peridotite Kerguelen Island 44.6 -0.31 0.04 -0.14 0.02 3 
*JP-1 Peridotite Horoman, Japan 42.4 -0.29 0.05 -0.13 0.02 6 
PREM89-1 Peridotite South Africa 40.9 -0.28 0.02 -0.14 0.02 3 
PREM90-24 Peridotite South Africa 40.9 -0.30 0.02 -0.15 0.01 3 
NK-01 Peridotite Cameroon 43.5 -0.29 0.01 -0.14 0.01 3 
KNO3 Peridotite Cameroon 45.0 -0.23 0.05 -0.11 0.03 6 
*WITS-1 Komatiite Barberton, South Africa 43.3 -0.26 0.04 -0.11 0.02 9 
*PMS Microgabbro Pitscurrie, UK 46.9 -0.29 0.02 -0.14 0.01 6 
*OU-2 Dolerite Belford, UK 51.0 -0.25 0.02 -0.11 0.01 6 
*BCR-1 Basalt Columbia river, USA 54.0 -0.19 0.03 -0.11 0.02 6 
BHVO-2 Basalt Hawaï, USA 49.9 -0.27 0.01 -0.14 0.01 46 
*BIR-1 Basalt Reikjavik, Iceland 48.0 -0.27 0.03 -0.12 0.02 6 
ES-9104 Basalt Trachyandesite Esterel massif, France 52.3 -0.25 0.02 -0.11 0.01 12 
*DR-N Diorite Neuntelstein, France 52.9 -0.26 0.02 -0.12 0.02 6 
Average    -0.27 0.01 -0.13 0.01  
         
Lunar basalts and norite (BSL)         
10049 High Ti mare basalt 1969, Mare Tranquillitatis 42.0 -0.28 0.03 -0.13 0.02 7 
12045 Ilmenite basalt 1969, Oceanus Procellarum 42.2 -0.29 0.04 -0.13 0.01 9 
14053 Low Ti mare basalt 1971, Fra Mauro 46.3 -0.27 0.05 -0.10 0.02 6 
15555 Olivine normative mare basalt 1971, Hadley Apennines 44.6 -0.28 0.03 -0.13 0.02 8 
77215 Cataclastic norite 1972, Taurus Littrow 51.2 -0.24 0.03 -0.10 0.02 6 
Average    -0.27 0.02 -0.12 0.02  
Table IV-1: Summary of analytical data for Earth, Moon and meteoritic samples.  
Uncertainties are given as 2SE, following the relation SE = SD/n, where n is the number of replicate analyses of a sample. Errors on planetary average values are also 
given as 2SE values and are computed using the same relation, where n means the number of individual samples. *Data from Zambardi and Poitrasson (2010). 
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Samples Nature Location SiO2 (w%) 
30
Si 2SE 29Si 2SE n# analyses 
Lunar highlands and impact melt         
15415 Highland ferroan anorthosite 1971, Hadley Apennines 45.0 -0.16 0.03 -0.05 0.02 6 
15455 Impact melt 1971, Hadley Apennines 45.0 -0.21 0.02 -0.10 0.02 8 
76335 Highland cataclastic troctolite 1972, Taurus Littrow 43.5 -0.17 0.03 -0.07 0.01 6 
         
Carbonaceous chondrites         
Orgueil CI1 Fall 1864, France 20.1 -0.44 0.03 -0.23 0.02 12 
NWA-4425 CK3 Find 2006, Algeria 33.4 -0.41 0.01 -0.20 0.02 3 
NWA-1757 CO3 Find 2001, Morocco 34.1 -0.45 0.03 -0.21 0.03 6 
Average    -0.44 0.03 -0.22 0.03  
         
Ordinary chondrites         
NWA-4278 L6 Find 2005, Morocco 40.3 -0.46 0.02 -0.21 0.02 6 
Mocs L6 Fall 1882, Romania 38.4 -0.46 0.05 -0.21 0.02 6 
NWA-4260 L6 Find 2003, Algeria 34.9 -0.47 0.04 -0.20 0.02 12 
NWA-2258 L5 Find 2001, Algeria 35.6 -0.47 0.05 -0.23 0.02 6 
Tanezrouft-065 L4 Find 2002, Algeria 39.6 -0.48 0.01 -0.24 0.02 3 
Acfer-380 H5 Find 2002, Algeria 36.2 -0.49 0.01 -0.25 0.02 3 
Average    -0.47 0.01 -0.22 0.01  
         
Enstatite chondrites         
St sauveur EH Fall 1914, France 35.4 -0.59 0.02 -0.30 0.01 3 
Abee EH Fall 1952, France 41.1 -0.63 0.07 -0.33 0.03 3 
Average    -0.61 0.03 -0.31 0.03  
Table IV-1 (continue): Summary of analytical data for Earth, Moon and meteoritic samples.  
Uncertainties are given as 2SE, following the relation SE = SD/n, where n is the number of replicate analyses of a sample. Errors on planetary average values are also 
given as 2SE values and are computed using the same relation, where n means the number of individual samples. *Data from Zambardi and Poitrasson (2010). 
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Samples Nature Location SiO2 (w%) 
30
Si 2SE 29Si 2SE n# analyses 
Shergottites         
Los Angeles Shergottite, Px-phyric basalt Find 1980, CA USA 48.6 -0.33 0.04 -0.16 0.02 5 
Shergotty Shergottite, Px-phyric basalt Fall 1865, India 49.5 -0.45 0.05 -0.21 0.03 5 
Zagami Basalt Shergottite Fall 1962, Nigeria 49.7 -0.49 0.04 -0.21 0.05 7 
DaG-476 Shergottite, Ol-phyric basalt Find 1999, Lybia 45.4 -0.43 0.02 -0.20 0.02 5 
SaU-005 Shergottite, Ol-phyric basalt Find, Oman 46.3 -0.45 0.01 -0.21 0.01 5 
Average    -0.43 0.05 -0.20 0.05  
         
Nakhlite & Chassignite (BSM)         
Chassigny Chassignite, dunite Fall 1815, France 36.0 -0.47 0.04 -0.21 0.02 7 
MIL-03 346 Nakhlite, cpxnite Find 2003, Antarctica 49.1 -0.49 0.04 -0.21 0.01 5 
Governador Nakhlite, cpxnite Find 1958, Brasil 48.0 -0.51 0.05 -0.23 0.03 5 
Nakhla Nakhlite, cpxnite Fall 1911, Egypt 48.0 -0.56 0.05 -0.25 0.01 5 
Lafayette Nakhlite, cpxnite Find 1931, USA 46.5 -0.53 0.05 -0.25 0.02 8 
Average    -0.51 0.03 -0.23 0.03  
         
4-Vesta (HED)         
Pasamonte Eucrite Fall 1933, NM USA 49.3 -0.38 0.03 -0.17 0.02 6 
Bereba Eucrite Fall 1924, Burkina Faso 52.7 -0.38 0.03 -0.15 0.02 6 
Bouvante Eucrite Find 1978, France 50.1 -0.4 0.02 -0.19 0.02 6 
Juvinas Eucrite Fall 1821, France 50.6 -0.41 0.02 -0.18 0.02 7 
ALHA-78132 Eucrite Find 1978, Antarctica 49.9 -0.42 0.03 -0.20 0.03 6 
Le Teilleul Howardite Fall 1845, France 49.9 -0.45 0.04 -0.20 0.02 6 
NWA-1777 Eucrite Find 2002, Algeria 49.9 -0.46 0.02 -0.21 0.02 6 
Average    -0.41 0.02 -0.19 0.02  
Table IV-1 (continue): Summary of analytical data for Earth, Moon and meteoritic samples.  
Uncertainties are given as 2SE, following the relation SE = SD/n, where n is the number of replicate analyses of a sample. Errors on planetary average values are 
also given as 2SE values and are computed using the same relation, where n means the number of individual samples. *Data from Zambardi and Poitrasson (2010). 
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Figure IV-2: δ30Si values relative to NBS-28 for all the samples we have analysed. This plot includes the 
terrestrial data presented in Zambardi and Poitrasson (2010). Uncertainties for individual samples are given as 
2SE. (Standard Error of the mean calculated as 2SE = 2SD/n, where n is the number of replicate analyses of a 
given sample). BSM means the bulk silicate Mars, and BSL means the bulk silicate Moon. 
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3.1   Earth 
Silicon isotope signatures in terrestrial samples span a large range of values from -
0.13‰ for a Japanese andesite (Zambardi and Poitrasson, 2010) to -0.33‰ for a peridotite 
from Kerguelen Island (Table IV-1, Fig. IV-2). A positive correlation has been hinted 
between the 30Si values and SiO2 (wt%) content of the samples (Douthitt, 1982; Ding, 1996; 
Savage et al., 2010b; Zambardi and Poitrasson, 2010) suggesting a link between Si isotope 
compositions and indices of magmatic differentiation. The degree of polymerisation in silicic 
melts has been proposed as a possible explanation for the observed relation between SiO2 
(wt%) and 30Si (Grant, 1954; Savage et al., 2010a). According to this hypothesis, the more 
polymerised material is expected to have the heaviest Si isotope composition. However, a 
recent work by Méheut et al. (2009) does not confirm this prediction at the mineral scale. A 
detailed discussion on the possible processes responsible for such an isotope variation is 
beyond the scope of this study and will be the focus of a separate contribution on granitic 
rocks. Given the Si isotope fractionation occurring via magmatic differentiation, we estimated 
the bulk silicate Earth isotope signature (30SiBSE) using only mafic and ultramafic samples. 
This yields 30SiBSE = -0.27‰  0.01 (2SE, n=19), in excellent agreement with values 
recently proposed by Fitoussi et al. (2009) and Savage et al. (2010a). 
3.2   Moon 
Bulk rock lunar Si isotope signatures range from -0.16‰ to -0.29‰. Similarly to the 
Earth, the more felsic materials (highlands 15415 and 76335) display slightly heavier Si 
isotope compositions (30Si15415 = -0.16‰  0.03 (2SE, n=6) and 
30
Si76335 = -0.17‰  0.03 
(2SE, n=6)), whereas basalts and norite yielded relatively lighter but similar 30Si values from 
-0.24‰ to -0.29‰, irrespective of their petrological characteristics and sampling locations 
(Table IV-1, Fig. IV-2). This suggests an isotopically homogeneous lunar mantle as far as Si 
isotopes are concerned. Contrary to Fe (e.g. Weyer et al., 2005; Liu et al., 2010), Li (Magna et 
al., 2006) and Mg isotope data (Wiechert and Halliday, 2007), no resolvable difference was 
found between the high- and low-Ti mare basalts we measured. No noticeable correlation 
between 30Si and SiO2 content is observed, probably because of the limited range in SiO2 (42 
to 51 wt%). However, a significant correlation exists between 30Si and the feldspars content 
of the rocks (Fig. IV-3), suggesting, as for the Earth, that Si isotope compositions of lunar 
samples are also influenced by magmatic differentiation. A Fischer F-test confirms the 
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significance of the correlation between 30Si and the feldspars content of the samples (Table 
IV-2). Using mafic (basaltic and noritic) lunar rocks as samples most representative of the 
lunar mantle, we derive the following Si isotope composition for the bulk silicate Moon 
(BSL): 30SiBSL = -0.27‰  0.02 (2SE, n=5), which is identical to the Si isotope composition 
we derived for the BSE (Fig. IV-2). 
3.3   Mars 
30Si values from bulk SNC (Shergottites, Nakhlites and Chassignite) meteorites 
significantly differ from those of both the Earth and the Moon, with relatively lighter 30SiMars 
ranging from -0.33‰ to -0.56‰ (Table IV-1, Fig. IV-2). As observed for the Earth and the 
Moon, 30Si values of Martian rocks are correlated with their degree of magmatic evolution. 
This is shown in Fig. IV-3 and Table IV-2 with a resolvable positive correlation between 
30Si and the feldspar contents. Interestingly, a negative correlation was observed between 
7Li values and indices of magmatic differentiation (Magna et al., 2006) suggesting 
noticeable differences in the isotope behaviour of Si and Li during magmatic processes. 
Among the Martian meteorites, Shergottites represent the most differentiated basaltic rocks 
from Mars. Enriched shergottites (i.e. Shergotty, Zagami, Los Angeles) probably originated 
from enriched mantle melts possibly contaminated by crustal materials during their ascent 
(e.g. Xirouchakis et al., 2001; Symes et al., 2008; Papike et al., 2009). Depleted shergottites 
(i.e. SaU-005, DaG-476) however may be distinguished from enriched shergottites, since they 
could have originated from depleted mantle reservoirs (e.g. Borg et al., 2003; Symes et al., 
2008) together with nakhlites and chassignites. Assuming that the least evolved rocks should 
be the best available proxy for the Martian mantle, we only used nakhlites and the chassignite 
(dunite) sample to estimate the bulk silicate Mars signature (30SiBSM). This yields 
30
SiBSM = 
-0.51‰  0.03 (2SE, n=5), significantly lighter than the 30SiBSE and the 
30
SiBSL (Table IV-1, 
Fig. IV-2). Including depleted shergottites SaU-005 and DaG-476 in this calculation leads to a 





 Moon vs Fdp Mars vs Fdp 
Slope 0.0017 0.0039 
R
2
 0.984 0.761 
F-test 373.427 25.496 
F critical 5.987 5.317 
Degree of freedom 6 8 
a 0.05 0.05 
Figure IV-3: Variation of δ30Si as a function of plagioclase feldspar contents (vol%) for samples from Mars (red 
diamonds) and the Moon (orange squares). The positive correlations suggest that the felsic minerals are slightly 
enriched in heavier isotopes whereas the mafic minerals tend to be enriched in lighter isotopes. As previously 
done for BSE, bulk silicate Moon (BSL) and Mars (BSM) are computed using the least evolved materials to limit 
the influence of magmatic differentiation. 
Table IV-2. Statistical significance F-tests for the correlations between 30Si and the feldspar content (vol. %) 
for Martian and Lunar samples using an inverse F-law. Two variables are statistically correlated when F-test > 
F-critical. Both tests are performed upon a 95% confidence level. In both cases the slopes defined by these 
positive correlations appear statistically significant, suggesting that both the Lunar and Martian magmatic 
differentiation fractionates Si isotopes. 
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3.4   Chondrites 
We measured the Si isotope compositions of 3 carbonaceous (CI, CK, CO), 6 ordinary 
(L4, L5, L6 and H5) and 2 enstatite (EH) chondrites (Table IV-1). Calculated 30Si in 
chondrites span a large range of values from -0.41‰ to -0.63‰ (Fig. IV-2). Enstatite 
chondrites display the lightest isotope composition (30SiEC = -0.61‰  0.03 (2SE, n=2)) 
relative to ordinary chondrites (30SiOC = -0.47‰  0.01 (2SE, n=6)) themselves slightly 
lighter than carbonaceous chondrites (30SiCC = -0.44‰  0.03 (2SE, n=3)). A Student t-test 
indicates a statistically meaningful difference in 30Si between OC and CC on a 95% 
confidence level (Table IV-3). Our data are in good agreement with results from Fitoussi et al. 
(2009) and Chakrabarti and Jacobsen (2010) who found a systematic 30SiCC > 
30
SiOC >> 
30SiEC. Our average values appear however slightly more negative, shifted by about 0.06‰. 
According to our data, the 30SiBSE–Chondrites value varies between 0.17‰ (considering CC) 
and 0.34‰ (considering EC), suggesting in both cases that a significant isotope fractionation 
occurred between primitive solar materials and the silicate Earth (Table IV-3). 





s 0.01789 0.01859 0.02802 0.03217 0.03514 
s
2
 0.00032 0.00035 0.00079 0.00103 0.00124 
t-test 0.051 14.168 6.315 3.448 3.187 
t critical 1.729 1.740 1.761 1.943 2.015 
D.o.F. 19 17 14 6 5 
 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 
Observation Not different Different Different Different Different 












s 0.0164 0.0287 0.0228 0.0179 0.0242 
s
2
 0.0003 0.0008 0.0005 0.0003 0.0006 
t-test 2.979 6.666 1.439 5.740 10.150 
t critical 1.895 2.353 1.86 1.796 1.895 
D.o.F. 7 3 8 11 7 
 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 
Observation Different Different Not different Different Different 
Table IV-3: Statistical comparison of sample groups using Student t-tests at the 95% confidence level. These 
tests reveal 4-Vesta to be statistically identical in Si isotope compositions with C-chondrites, as well as the 
Earth appears similar to the Moon. “D.o.F.” means degree of freedom. “s” and “s2” mean the variance and the 
standard deviation, respectively. 
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3.5   Asteroid 4-Vesta 
Asteroid 4-Vesta is commonly thought to be the parent body of the HED (Howardites, 
Eucrites and Diogenites) achondrite meteorites. Corresponding 30Si values range between -
0.38‰ and -0.46‰ (Table IV-1, Fig. IV-2) with an averaged 30Si = -0.41‰  0.02 (2SE, 
n=7). A Student t-test reveals that Vesta is isotopically different from EC and OC, while it 
appears not statistically different from CC at the 95% confidence level (Table IV-2). Eucrites 
are expected to be fragments of Vesta’s upper crust, whereas diogenites probably originate 
from the deepest parts of the body. Howardites may represent mixed breccias of eucrites and 
diogenites (e.g. Mithlefehldt, 1994). Together with Georg et al. (2007a) we found no 
resolvable difference between the howardite and eucrites. This suggests a global 
homogeneous Si isotope composition for Vesta’s crust, in contrast with Li isotope 
compositions (Magna et al., 2006). 
4.   Discussion 
4.1   Comparison with literature data 
As shown in Fig. IV-4, significant differences exist in the planetary 30Si signatures 
reported by different authors (Georg et al., 2007a; Fitoussi et al., 2009; Ziegler et al., 2010; 
Savage et al., 2010a; Chakrabarti and Jacobsen, 2010; this study). Current 30Si discrepancies 
may have multiple origins that remain complex to identify precisely. The lack of consensus 
emphasises the need for even more accurate and reproducible Si isotope measurements. Data 
from Georg et al. (2007a) display a systematic shift of about -0.15‰ in 30Si compared to our 
values (Fig. 4), without changing notably the relative variations observed between each 
sample group. Such an offset was also noticed by Fitoussi et al., (2009) and Savage et al., 
(2010a), suggesting that the data from Georg et al. (2007a) may have been slightly biased by 
an analytical artefact, which would increase the light  – and/or decrease the heavy – isotope 
ratio during measurements. Other published 30Si values also partly differ from our data 
(Fitoussi et al., 2009; Ziegler et al., 2010; Chakrabarti and Jacobsen, 2010; see Fig.4). Our 
30Si(BSE-CC) appears twice larger than the 
30
Si(BSE-CC) = 0.08‰ reported by Fitoussi et al., 
(2009), whereas our 30Si(BSE) is similar. A direct comparison of Orgueil sample data reveals a 
0.1‰ shift in 30Si (-0.35‰  0.04 (2SE, n=47) and -0.45‰  0.03 (2SE, n=12), for Fitoussi 
et al., (2009) and this study, respectively). A comparable shift in 30Si is observable in the 
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chondrites sets from Chakrabarti and Jacobsen (2010) and is averaged to about 0.06‰. Such 
variations in 30Si suggest that a matrix effect linked to the whole chemical composition of 
chondrites (perhaps due to organic matter) has occurred in this case. Results from Chakrabarti 
and Jacobsen (2010) display other notable differences with our observations. In particular, 
they show a lighter isotope composition in 30Si for both the Earth and the Moon (by about 
0.1‰ and 0.2‰, respectively) relative to our 30SiBSL and 
30
SiBSE values, whereas they 
obtained a Si isotope composition for Mars isotopically heavier by about 0.1‰ relative to our 
30SiBSM value. More generally, they found a global inner solar system homogeneous in Si 
isotope compositions, in disagreement with most of other available results. Several 
methodological aspects that may influence the final results are still subject of debate in the 
literature, and include for example the use of HCl or HNO3 samples matrices (e.g. Cardinal et 
al., 2003; van den Boorn et al., 2009), removal of sulfur from samples (van den Boorn et al., 
2009), the use of a collision cell (Chakrabarti and Jacobsen, 2010) or operation of MC-ICP-
MS under dry or wet plasma conditions. The use of Mg as internal standard has been shown 
to improve the reliability of Si isotope measurements by preventing isotope effects due to 
mass bias temporal variations and matrix effects (Cardinal et al., 2003; Engström et al., 2006; 
Zambardi and Poitrasson, 2010). The absence of an internal standard in the analytical 
procedure of previous works may have generated analytical biases, and hence may account 
for a part of the differences observed between our data sets and those from previous studies. 
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Figure IV-4: Summary of published 30Si ranges relative to NBS-28 for planetary bodies in the inner solar 
system. Data from this study are shown as thick rectangles accompanied with their mean (solid vertical black 
lines) and 2 standard error uncertainties (dashed vertical black lines). Data from the literature shown as thick 
rounded lines. (a): Georg et al., 2007; (b): Fitoussi et al., 2009; (c): Ziegler et al., 2010; (d): Savage et al., 2010; 
(e): Chakrabarti and Jacobsen, 2010. BSE means the bulk silicate Earth, BSM means the bulk silicate Mars, and 
BSL means the bulk silicate Moon. 
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a. Isotope constraints on the Si content of the Earth’s core 
Assuming the Earth originates from a given type of chondrites (e.g. carbonaceous, 
enstatite or ordinary chondrites), the isotope signature of the BSE can be used to infer the 
isotope signature of the core, and, knowing the conditions of core-mantle differentiation, 
estimate the Si content of the core. For this calculation, we model the core formation 
considering the recently developed continuous segregation model (Wade and Wood, 2005; 
Corgne et al., 2008; Wood et al., 2008), which takes into account the likely variations of 
temperature, pressure and oxygen fugacity during Earth’s accretion and metal-silicate 
differentiation. Since conditions of temperature, pressure and oxygen fugacity (fO2) control 
both Si metal-silicate partitioning and isotope fractionation, it is indeed critical to consider 
their variations to ensure an appropriate estimate of the Si content of the core. The continuous 
core formation model, which is more realistic than single- or dual-stage(s) models, considers 
the following: 
b. Core formation takes place during Earth’s accretion, with final equilibration at the 
base of a homogenous magma ocean. 
c. Growth of the Earth is modelled in 100 steps. At each step, added metal represents 
32.3% of the added mass and is equilibrated with the total mass of the mantle. The 
metal separates afterward to the core without further re-equilibration. 
d. The pressure of final equilibration at the base of the magma ocean is assumed to 
increase proportionally to the pressure at the core-mantle boundary (CMB) of the 
growing Earth. The pressure at the base of the magma ocean is fixed at 40% the 
pressure at the CMB for the nickel (Ni) partitioning data (essentially pressure-
dependent) to satisfy the well-constrained Ni content of the BSE (Corgne et al., 2008). 
This means that, at the end of accretion the pressure at the CMB is 135 Gpa while the 
pressure at the base of the magma ocean is 54 Gpa.  
e. Peridotite solidus as defined by Fiquet et al. (2010) provides the variation of 
temperature at the base of the magma ocean during accretion (hence during core 
formation (Fig. IV-5a)). Average pressure and temperature conditions of core 
formation are about 33 Gpa and 2900K, respectively. 
 
Siderophile element abundances in the BSE have been shown to be consistent with 
this continuous accretion model (Wade and Wood, 2005; Corgne et al., 2008; Wood et al., 
2008). In particular, nickel and vanadium provide tight constraints on the required conditions 
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of pressure, temperature and oxygen fugacity during accretion and core formation, as shown 
in Fig. IV-5b. Variations of the core/BSE Si elemental ratio during accretion can be calculated 
with the P-T-fO2 conditions defined in the model by the siderophile element abundances 
(notably Ni and V) and the parameterisation of Si metal-silicate partition coefficient (DSi = 
[Si]metal/[Si]silicate) given by Corgne et al. (2008): 

logDSi  ab /T cP /T  /2log xFeO
silicate xFe
metal  log Simetal     (2)
 
where a and c are regression coefficients (2.32 ± 0.30 and -11 ± 33, respectively), b is a 
coefficient derived from 1 bar free-energy data (-21800), P is the pressure in Gpa, T is the 
temperature in K, 

xFeO
silicate is the molar fraction of FeO in the silicate mantle, 

xFe
metal  is the molar 
fraction of Fe in the metallic droplet,  is the valence of Si (=4) and  is the activity 
coefficient in the metallic phase calculated by Dresler (1989). As shown in Fig. IV-5b for an 
example of path of oxygen fugacity satisfying siderophile element constraints (from Wood et 
al., 2008), the core/BSE concentration ratio of Si is poorly modelled due to large uncertainties 
associated with the partitioning parameterisation (Eq. (2)). It is therefore impossible to derive 
an accurate Si content of the core with this approach, as previously shown by Corgne et al. 
(2008). Contents calculated this way span a huge and partly unrealistic range of values from 1 
to 50wt%, considering 1 only uncertainty on the regression coefficients. As shown below, 
isotopic constraints on BSE and chondrites derived in section 3 can help reduce greatly the 
range of estimates for the Si content of the core. 
 118 
 
Figure IV-5: Example of modelled continuous core formation during Earth’s accretion (Wade and Wood, 2005; 
Corgne et al., 2008; Wood et al., 2008). (a) Variations of temperature of last equilibration (at the base of the 
magma ocean) and FeO content of the bulk silicate Earth during its accretion. The temperature profile is defined 
by the peridotite solidus (Fiquet et al., 2010). FeO variations correspond to the three-step profile proposed by 
Wood et al. (2008). Such temperature and FeO variations lead to modelled depletions of moderately siderophile 
elements in the bulk silicate Earth consistent with observations (as shown for Ni and V in (b)). (b) Modelled 
core/BSE variations during accretion for Ni, V and Si using P-T-FeO conditions defined in (a) and 
parameterisations for metal-silicate partitioning from Corgne et al. (2008) for Ni and Si and Wood et al. (2008) 
for V. Note the large range of final Si core/BSE modelled this way (yellow path). (c) Predicted variations of 
Δ30SiBSE-Chondrite showing an important level of uncertainty at the end of accretion, due to large uncertainties in 
elemental metal-silicate partitioning. Note that the prediction is independent from the type of chondrite chosen as 
reference. 
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At step I, the isotope signature of the added metal (AM) subsequently going to the core 
(30SiAM(i)) can be calculated knowing the isotope signature of the BSE and using the 







        (3) 
 
From mass-balance consideration, one can derive the following relationships between 
the isotope signatures of the added silicate (AS), added metal and chondritic building 
material at step i: 

30SiChondritemSiChondrite 
30SiAS(i) mSiAS(i)  
30SiAM(i) mSiAM(i)    (4)
 
 
The isotope signature of the BSE at step i+1 is given by : 

30SiBSE(i1) mSiBSE(i1)  
30SiBSE(i) mSiBSE(i)  
30SiAS(i1) mSiAS(i1)    (5) 
 
The Si mass in the building block material can be given by:  

mSiChondritesmSiBSE(i1)mSiBSE(i) mSiAM(i1)      (6) 
 











      (7) 
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mSiBSE(i1) mSiAM(i1)    
(8) 
 
The value of 30SiBSE at the end of accretion/core formation is calculated relative to the 
reference 30SiChondrite (i.e. ∆
30
SiBSE-Chondrite(100)) using Eq. (8) with the initial conditions 
30SiBSE(0) = 0 and mSiBSE(0) = 0 and the final condition mSiBSE(100) given by current BSE bulk 
concentration models (e.g. McDonough and Sun, 1995; O’Neill and Palme, 1998; 21 wt% Si), 
and using Eq. (2) to derive Si mass partitioning between the added metal (mSiAM) and silicate 
(mSiBSE). The isotope signature of the core at step I is then given by the equation: 

30Sicore(i) 







         (9) 
 
Figure IV-5c presents the theoretical variations of 30SiBSE-Chondrite during accretion for 
an example of oxygen fugacity path satisfying siderophile element constraints. Given the 
large uncertainties on elemental partitioning, which are incorporated into the modelling (see 
for instance Fig. IV-5b), the predicted difference in isotope signature between BSE and 
chondrite is also highly uncertain, in this particular example between 0.03‰ and 0.5‰. 
Because we know from the measurements presented in section 3 that 30SiBSE-Chondrite for a 
given type of chondrite is fairly well-known, one can perform a reverse calculation from the 
desired 30SiBSE-Chondrite value to derive a suitable elemental partitioning, hence an appropriate 
and more precise Si core content.  
An alternative and simpler approach, which we follow here, is to calculate the 
variation during accretion of the ratio 30SiBSE-Chondrite/FSi, where FSi is the fraction of the total 





         (10) 
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          (11) 
where the BSE/core mass ratio is 2.092 (e.g. Yoder, 1995). For a single step steady-state 
process, that is to say considering a single-stage core formation process at a given 
temperature, 30SiBSE-Chondrite/FSi is simply equal to Si (expressed as 

Si 1000  lnSi , where 
Si is the Si isotope fractionation factor between metal and silicate) at this temperature. 
Considering a continuous accretion scenario, the variation of 30SiBSE-Chondrite/FSi ratio during 
accretion (Fig. IV-6) thus reflects the integrated variation of the fractionation factor with the 
variations of conditions of core formation, including temperature. Noteworthy, the final value 
of 30SiBSE-Chondrite/FSi at the end of accretion varies little (0.9 ± 0.1), whatever the considered 
fO2 paths (all paths being consistent with siderophile constraints). We can now use this final 
value together with the isotope signatures of BSE and chondrites (CC, OC, EC) to estimate 
FSi, hence the amount of Si present in the core using Eq. (10). By this mean we derive a Si 
core content of 10 ± 3wt% using CC as building material for the Earth, 13 ± 3wt% using OC 
and 27 ± 6wt% using EC. The corresponding 30Si isotope signature of the core would lie 
around -1.1‰ ± 0.2. 
 
Figure IV-6: Variation of the Δ30SiBSE–Chondrite / FSi ratio during continuous core formation for several FeOBSE 
paths (insert) satisfying constraints from moderately siderophile elements. The blue dashed curve is the three-
step model proposed by Wood et al. (2008) and considered as an example in Fig. IV-5. At the end of accretion 
and core formation, Δ30SiBSE–Chondrite /FSi lies in a restricted range (0.9 ± 0.1), regardless of the chosen FeO path. 
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If one takes as first approximation that core-mantle differentiation is the sole – or at 
least the main – process responsible for Si isotope fractionation during Earth’s formation, the 
CC Earth model appears as the most reliable model, given experimental and theoretical 
considerations that limit Si core content to about 7wt% based on the expected density of Fe-Si 
alloys at core conditions (e.g. Sherman, 1997; Alfè et al., 2002; Dobson et al., 2003; Badro et 
al. 2007; Brosh et al., 2009; Antonangeli et al., 2010). Moreover, a core content of 10 ± 3wt% 
Si would mass-balance the Si budget of the Earth as derived from the Mg/Si ratios of CC 
(~0.91) and a pyrolitic BSE (~1.05) (e.g. Allègre et al., 1995; McDonough and Sun, 1995; 
O’Neill and Palme, 1998). 
Although an EC composition for the bulk Earth (Javoy, 1995; Javoy et al., 2010) could 
also be theoretically coherent from the view of Mg/Si ratios, with a bulk Earth ratio of ~0.7 
and a large amount of Si in the core (20-30 wt%), such a core content would not be plausible 
on geophysical grounds. A solution proposed by Javoy et al., (2010) advocates a silicate Earth 
made of two reservoirs, the lower one being enriched in Si (~24wt%) compared to the upper 
one with a pyrolitic composition (~21wt%). In this case the presence of a deep Si-rich mantle 
reservoir reduces the amount of Si needed in the core to balance the Si budget to about 
10wt%. This hypothesis would also need a deep mantle with a lighter Si isotope signature 
relative to the upper mantle, which may imply that isotope fractionation during core formation 
mostly affected the uppermost mantle, given the relatively modest pressure conditions derived 
for core-mantle differentiation (30 Gpa on average). Alternatively, since coordination is 
known to potentially affect Si isotope fractionation (Schauble, 2004), a change of Si 
coordination from IV-fold (isotopically heavier) in shallow mantle silicates to VI-fold 
(isotopically lighter) in high-pressure silicates like perovskites and stishovite, would also help 
reconcile the EC Earth model with both the isotope constraint and an acceptable Si content in 
the core. However, expressing this “mineral-mineral” fractionation at the mantle scale would 
require the existence of a large-scale transport process separating the different mineral phases. 
One may consider for example a layered convection model for the mantle, in which isotope 
exchanges and equilibration occur at the upper-lower mantle interface. Regardless of the 
mantle chemical layering model, our hot spot basalts analyses (BHVO-2, BIR-1) do not show 
isotopically lighter signatures. Given that these basalts sample the deepest portion of the 
Earth’s mantle, we therefore consider such Si isotope layering within the Earth’s mantle 
unlikely. 
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Si isotope ratios of the BSL are similar to those of the BSE, both different 
from chondrites. Such similarities between the Earth and the Moon are also known in other 
isotope systems such as Li (e.g. Magna et al., 2006), O (e.g. Wiechert et al., 2003, Spicuzza et 
al., 2007, Hallis et al. 2010), Cr (e.g. Lugmair and Shukolyukov, 1998), W (e.g. Touboul et 
al., 2007) and Sr (Moynier et al., 2010), suggesting that the two bodies shared the same 
building materials. Recent models suggest that the Moon, if it was impact generated, should 
have a chemical composition primarily inherited from the impactor (Theia) rather than the 
proto-Earth (Cameron, 2000; Canup and Asphaug, 2001). This means that Theia should have 
had a Si isotope composition almost identical to that of the bulk silicate Earth, which appears 
unlikely for a body with an expected Si-poor core (given its size), hence with a chondritic 
bulk isotope composition included between -0.44‰ and -0.61‰. Alternatively, the Moon-
forming impact theory would be consistent with isotope observations if large-scale isotope 
equilibration between the Earth’s mantle and the Moon-building materials took place after the 
impact (Nimmo and Agnor, 2006, Touboul et al., 2007, Pahlevan and Stevenson, 2007). 
Interestingly, the Moon has been found with a higher 57Fe than the Earth (Poitrasson et al., 
2004). This contrasted behaviour between Fe and Si has been predicted by these authors and it 
is theoretically feasible (Pahlevan and Stevenson, 2007). 
4.4   Silicon isotope fractionation during volatilisation 
Loss of silicon during the Earth’s accretion is a tempting alternative to explain both 
the terrestrial superchondritic Mg/Si ratio and the Si isotope fractionation between the BSE 
and chondrites. Recent works by Knight et al. (2009) shows that Si volatilisation in calcium-
aluminium-rich inclusions (CAIs) in meteorites results in strong Si fractionation coefficients. 




Si for a 
1600-1900°C temperature range, with the gas phase being enriched in light isotopes. 
Following a simple Rayleigh model, this means that 1wt% of Si loss through volatilisation is 
sufficient to explain the largest isotope fractionation we measured between the BSE and 
enstatite chondrites (0.34‰). Volatilisation-driven fractionation could potentially occur 
during giant impacts, including the hypothetical Moon-forming giant impact. If such an 
impact has led to the Moon’s formation, and considering a 2000K degassing Si source (e.g. 
Poitrasson et al., 2004; Pahlevan and Stevenson, 2007), data from Knight et al. (2009) suggest 
that even a small amount of vaporised Si (<1wt%) can potentially fractionate Si isotopes in 
 124 
addition to core-mantle differentiation, both processes leading to a heavier isotope signature 
of the silicate Earth. If the Earth accreted at least partly from enstatite chondrites and if there 
is no deep mantle reservoir with a light isotope signature, volatilisation-driven fractionation 
may be needed to explain the observed isotope ratios.  
4.5.   Mars Si isotope composition as a proxy for the early Earth ? 
Determining the nature of the building materials for the silicate bodies in the inner 
solar system should help to identify which process has led to the observed Si isotope 
compositions. According to our data, the Si isotope composition of the bulk silicate Mars does 
is not significantly different from that of chondrites, suggesting that the Martian core did not 
incorporate a large amount of Si. This is consistent with the small size of Mars, Si 
incorporation into the core being favoured at high temperature and high pressure (Corgne et 
al., 2008). Consequently one may assume safely that the BSM Si isotope signature reflects the 
unprocessed isotope composition of Mars’ building materials (hence 30SiBSM  
30
SiMars). 
With this assumption, the 30SiBSM = -0.51‰ suggests that Mars has accreted from a mixing 
of different chondrites sources among carbonaceous (30SiCC = -0.44‰), ordinary (
30
SiOC = -
0.47‰) and enstatite chondrites (30SiEC = -0.61‰). Considering only two chondritic end-
members, we can compute the relative proportions of each chondrite types that are needed 
following the relation: 

30SiBSM 
a 30SiCC mSiCC  1 a  30SiEC mSiEC 
mSiMars




mSiMars  a mSiCC  1a mSiEC  leads to the following: 

30SiBSM 
a 30SiCC mSiCC  1 a  30SiEC mSiEC 
a mSiCC  1 a mSiEC 
     (13) 
 
From Eq. (13) we can infer that Mars is made of a CC60-EC40 or OC70-EC30 mixture 
(by weight %). The latter result is identical to a previous model for Mars composition by 
Sanloup et al. (1999), but differs from the OC30-EC70 composition proposed by Mohapatra et 
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al. (2003), both models being based on oxygen isotope data. Despite some important 
variations, all these first order estimates require that the bulk Martian composition include a 
non-negligible proportion of enstatite chondrites. Note that if late giant impacts led to 
significant Si fractionation due to volatile loss, the initial proportion of enstatite chondrite 
must have been even larger since the resulting Mars should have had an even more negative 
30Si signature. 
If one considers a fairly homogeneous distribution of the primitive building materials 
in the inner solar system (e.g. Cassen, 1994; Palme, 2000; Leya et al., 2008), the bulk Earth 
would have accreted from a similar chondrite mixture, leading to 30SiEarth of about -0.51‰. 
Such a mixed chondritic Earth model is supported by recent findings on Ag isotope system 
(Schönbächler et al., 2010), which suggest a transition from volatile-depleted to volatile-rich 
chondritic materials during Earth’s accretion. If the core-mantle differentiation is the sole 
mechanism fractionating Si isotopes, about 16wt% of Si should have entered the Earth’s core, 
a figure which is well above that derived from independent geophysical constraints as 
discussed in section 4.1. In this context, additional processes fractionating Si isotopes are 
therefore required. 
The chemical homogeneity of the early inner solar system remains debated (e.g. 
Lewis, 1974; Morgan and Anders, 1980; Taylor and Scott, 2003; Poitrasson et al., 2005). The 
existence of a temperature gradient in the solar nebula may have induced a chemical gradient 
following early condensation, with more oxidized and volatile-rich materials (CC) 
concentrated away from the Sun and more reduced materials (EC) in the inner part of the 
protoplanetary disk. This hypothesis may be supported by the Si isotope composition of the 
HED parent body, which is 0.1‰ heavier than that of Mars and 0.2‰ heavier than that of 
EC, suggesting a higher contribution from CC materials in 4-Vesta’s building blocks. The 
presence of such a chemical gradient in the inner proto-planetary disk would imply that the 
Earth accreted with a larger contribution from EC than Mars, leading to a lighter primitive 
bulk Earth composition (30SiEarth included between -0.51‰ and -0.61‰). As discussed 
above, this would also lead to an even higher unrealistic Si core content (16 – 27wt%) if core-
mantle differentiation was solely responsible for Si isotope fractionation. At least one 
complementary process besides core-mantle differentiation is even further required in this 
case. 
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6.   Conclusions 
The main conclusions drawn from this study are: 
a.   High temperature magmatism has a significant effect on the Si isotope 
fractionation in igneous materials; it tends to enrich the most differentiated materials in heavy 
isotopes. However, this isotope fractionation does not compromise the usefulness of Si 
isotopes as tracers of ancient accretion/differentiation mechanisms, as long as it is properly 
taken into account. 
b.   The bulk silicate Earth and the bulk silicate Moon have the same Si isotope 
composition, both heavier than those of chondrites, achondrites and Martian meteorites. Our 
observations for the Earth-Moon system suggest a common origin for these two planets, 
which could be linked to a large-scale equilibration in the aftermath of a Moon-forming giant 
impact. 
c.   Enstatite chondrites are significantly lighter in 30Si than ordinary and 
carbonaceous chondrites, in agreement with recent observations. These discrepancies make it 
difficult to determine a precise 30SiBSE-Bulk Earth. Considering that the bulk silicate Mars Si 
isotope composition reflects that of the bulk planet, enstatite-chondrite would be a significant 
constituent of the Martian building materials (30-40wt%). Assuming that the Earth has 
accreted from materials similar to that of Mars implies that enstatite chondrites make part of 
the bulk Earth composition. 
d.    Coupling Si isotope constraints with a continuous core formation model allows us 
to estimate the amount of Si incorporated in the Earth’s core to a much higher level of 
precision than when using only elemental concentrations. In the absence of fractionating 
mechanisms other than core-mantle differentiation, our model suggests that the Earth’s core 
has incorporated about 10wt% of Si if the Earth accreted solely from carbonaceous 
chondrites, 13wt% Si if it accreted from ordinary chondrites and 27wt% if it accreted from 
enstatite chondrites. This is consistent with Si being the main light element in the Earth’s 
core. However, introducing enstatite chondrites in the Earth’s composition requires 
abnormally high amounts of Si in the Earth’s core according to density constraints. This 
implies in this case that core-mantle differentiation is not the sole mechanism responsible for 
Si isotope fractionation. Other mechanisms such as volatilisation during giant impacts are 
most likely also involved. 
 127 
Acknowledgements 
This study would not have been possible without the loan by the NASA’s CAPTEM 
committee of 8 lunar rocks samples to FP. The Natural History Museum of London and 
Meteorite Working Group is gratefully acknowledged for the provision of Martian meteorites 
to MA, as well as the Museum National d’Histoire Naturelle de Paris for providing eucrites 
samples to GQ. We also thank the Museum d’Histoire Naturelle de Toulouse for providing 
aliquots of Orgueil and St Sauveur meteorites and the Field Museum of Chicago for a piece of 
meteorite Abee. Michel Gregoire and Damien Guillaume are gratefully thanked for providing 
some of the terrestrial peridotite samples. Carole Boucayrand, Sébastien Gardoll, Jonathan 
Prunier and Manuel Henry are warmly thanked for assistance during cleanroom works, as 
well as Jérôme Chmeleff, Remy Freydier and Manuela Fehr for analytical assistance on 
Neptune spectrometers and for discussions. MA thanks RCUK for a research fellowship 
during which this collaborative project was carried out. This work has been funded by a grant 











Réévaluation de la signature isotopique 




Alors que nous avons vu l’intérêt des isotopes du silicium dans un contexte 
géochimique et cosmochimique, la dernière partie de cette thèse est quant à elle consacrée à 
l’isotopie du fer lunaire. En effet, le fer est un élément siderophile représentatif des noyaux 
planétaires, dont les variations dans le Système Solaire et les interprétations qui leur sont 
associées font encore débat. En particulier, il subsiste une incertitude vis à vis de la signature 
isotopique globale du fer lunaire. La connaissance précise de cette signature sera un argument 
décisif pour déterminer les processus liés à la formation de la Lune. L’article présenté ici à 
donc pour but de retracer les connaissances actuelles ainsi que d’apporter de nouvelles 
mesures afin de mieux contraindre la signature isotopique du fer lunaire. Un second objectif 
est de présenter une hypothèse de formation de la Lune permettant de rendre compte au 
mieux des contraintes obtenues pour le maximum des systèmes isotopiques d’éléments 
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Comme pour le silicium, les compositions isotopiques du fer des corps planétaires du 
Système Solaire peuvent apporter de précieuses informations sur leurs processus de formation 
et de différenciation. Toutefois, ceci n’est possible qu’à la condition de connaître le plus 
précisément possible les compositions isotopiques des différents réservoirs planétaires. Dans 
cette étude, nous avons mesuré les compositions isotopiques du fer pour 27 échantillons 
lunaires regroupant basaltes des Mers et roches des Highlands, par MC-ICP-MS. 
Nos résultats confirment des différences significatives entre les basaltes riches et 
pauvres en titane, donnant respectivement 57Fe = 0.277‰ ± 0.020 and 56Fe = 0.129‰ ± 
0.020 par rapport au standard isotopique de référence IRMM-14. En revanche, les résultats 
obtenus pour les anorthosites des highlands, ainsi que les échantillons issus de la suite Mg et 
un basalte KREEP montrent de larges variations isotopiques (57Fe = 0.181‰ ± 0.126). Etant 
donné que les basaltes lunaires reflètent la composition isotopique du fer de leur source 
mantellique, l’estimation des proportions relatives des basaltes riches et pauvres en titane 
conduisent à une signature isotopique mantellique moyenne de 57Fe = 0.14‰ ± 0.03. Une 
approche plus globale consisterait à considérer les roches des highlands dans ce calcul. 
Cependant, la signature isotopique moyenne de la croûte lunaire demeure encore trop 
incertaine pour affirmer si la composition isotopique de la Lune totale est identique à celle des 
basaltes de mers – et implicitement à la signature terrestre (57Fe=0.10‰ ± 0.03) – ou si cette 
composition isotopique est bien deux fois plus lourde que la composition terrestre, comme il a 
été suggéré antérieurement. La compréhension des variations isotopiques du fer observées 
parmi les roches des highlands devrait contribuer à mieux estimer la signature isotopique de la 
Lune, ainsi qu’à mieux comprendre l’origine de la croûte lunaire. 
Si l’on compare les résultats du fer obtenus pour les différents corps planétaires du 
Système Solaire avec d’autres système isotopique, nous pouvons voir que celui ci partage un 
comportement isotopique commun avec le silicium et l’oxygène. En effet, pour ces trois 
elements, le couple Terre-Lune se démarque des autres en présentant une signature isotopique 
plus loured. Le fer et le silicium entrent certainement dans la composition du noyau terrestre. 
Ces résultats peuvent donc traduire le rôle de la différenciation noyau-manteau vis à vis des 
fractionnements isotopiques interplanétaires du fer et du silicium. Les mécanismes à l’origine 
de ces fractionnements peuvent être 1) un fractionnement métal-silicate à très haute pression 
et/ou 2) la vaporisation partielle du noyau externe en réponse à un impact géant. L’une ou 
l’autre de ces hypothèse (ou les deux) pourront sans doute être confirmées par une 
determination plus précise de la signature isotopique globale du fer lunaire 
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Abstract 
The iron isotope composition of planetary bodies may provide tight constraints on 
their accretion modes or differentiation processes, but they require a proper mass balance 
estimation of important planetary reservoirs. For instance, it should be tested whether or not 
there is the recently proposed dichotomy in 57Fe between low- and high-Ti mare basalt 
varieties as a consequence of differences in degree of fractional crystallization of their 
respective lunar mantle sources. We therefore determined the iron isotope composition in 27 
bulk lunar mare basalts and highland rocks using plasma source mass spectrometry after 
anionic exchange purification. The data show significant Fe isotope differences between high-
Ti and low-Ti mare basalts, yielding average 57Fe = 0.277‰ ± 0.020 and 57Fe = 0.127‰ ± 
0.020 relative to the IRMM-14 isotopic reference, respectively. Given that, as for the Earth, 
lunar basalts likely mirror the iron isotope composition of their mantle protolith, the estimated 
relative proportion of the low-Ti and high-Ti mantle source suggests that the lunar upper 
mantle should be close to 57Fe = 0.14‰ ± 0.03. Whilst the composition of highland rocks 
(anorthosites, Mg-suite rocks and a KREEP basalt) should provide a more global view of the 
Moon, a large scatter in 57Fe (0.181‰ ± 0.126) imparts more complexities in determining 
whether the bulk lunar Fe isotope composition is undistinguishable from that of the Earth 
(57Fe = 0.10‰ ± 0.03), when estimated solely from mare basalts data, or if it is twice as 
heavy relative to chondrites, as initially proposed. A better understanding of the cause of Fe 
isotope heterogeneity among the lunar highland rocks will likely allow to better estimating the 
bulk Moon composition, and possibly to improve our current knowledge about the genesis of 
the lunar crust itself. It appears from available stable isotope data that iron, silicon and oxygen 
are isotopically heavy in the Earth–Moon system relative to other planetary bodies. Iron and 
silicon reside in the Earth’s metallic core in notable quantities, which may tentatively suggest 
an involvement of this core in the interplanetary Fe and Si isotope fractionation, through 
either high-pressure metal-silicate fractionation or partial vaporisation of the liquid outer 
metallic core in the aftermath of a Moon-forming giant impact. A more precise determination 
of the Moon bulk Fe isotope composition should allow to choose between these two 
hypotheses in the future. 
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1.   Introduction 
The study of stable isotope composition of planetary bodies other than the Earth was 
sparkled when lunar samples were returned by the Apollo missions, and later when it was 
realized the we may already have in Museums samples from Mars (McSween Jr et al., 1979) 
or the differentiated asteroid 4-Vesta (Consolmagno and Drake, 1977) available for precise 
laboratory work. Following pioneering studies on oxygen, silicon and potassium isotope 
compositions (e.g. Clayton et al., 1971; Clayton and Mayeda, 1983; Molini-Velsko et al., 
1986; Humayun and Clayton, 1995), the development of the second generation of plasma-
source mass spectrometers has in the past decade rapidly improved our knowledge about 
stable isotope compositions of major and trace elements in lunar and other planetary bodies 
(e.g. Poitrasson et al., 2004; Magna et al., 2006; Schoenberg and von Blanckenburg, 2006; 
Georg et al., 2007a; Fitoussi et al., 2009; Bourdon et al., 2010; Moynier et al., 2010; Simon 
and DePaolo, 2010; Teng et al., 2010; Ziegler et al., 2010). Although these results were 
sometimes controversial due to analytical difficulties, like for Mg (Wiechert and Halliday, 
2007; Bourdon et al., 2010; Chakrabarti and Jacobsen, 2010b; Teng et al., 2010) or Si (Georg 
et al., 2007a; Fitoussi et al., 2009; Savage et al., 2010a; Ziegler et al., 2010; Zambardi et al., 
in prep.), or resulting from different interpretations of mass-dependent stable isotope 
variations, like for Fe (Poitrasson et al., 2004; Weyer et al., 2005; Schoenberg and von 
Blanckenburg, 2006; Beard and Johnson, 2007; Poitrasson, 2007,2009; Polyakov, 2009; 
Rustad and Yin, 2009), the interplanetary stable isotope variations hold much promise to 
unravel early planetary processes, such as planetary accretion mechanisms or mantle-core 
differentiation (Poitrasson et al., 2004; Georg et al., 2007a; Polyakov, 2009). 
Ideally, these stable isotope tracers should be little affected by common geological 
processes to allow easy interplanetary comparison (Humayun and Clayton, 1995). However, 
for those isotopes fractionated by processes such as fractional crystallization of element 
diffusion in solids, their fractionation mechanisms should be well understood to be useful for 
planet formation studies, which is not the case for many of these elements. Beyond general 
rules common to all stable isotopes, such as the effect of temperature on the magnitude of 
isotopic fractionation or the stiffness of inter-atomic bonds (e.g. Schauble, 2004), these early 
studies have shown that elements like Fe, Mg or O will not fractionate in the same way 
because they are located in different crystallographic coordination configurations or may be 
differently affected by redox processes. For this reason, it is important to determine and 
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understand the systematics of the stable isotope fractionation during geological processes for 
all of these elements. 
Among these, iron has attracted considerable attention given its importance in 
terrestrial planets and the finding of contrasted planetary Fe isotope signatures (Poitrasson et 
al., 2004). However, as the database grows, more complexities than anticipated are introduced 
as isotopic fractionation may occur between different planetary reservoirs. For example, Liu 
et al. (2010) showed that there is difference in the Fe isotope composition of lunar low-Ti and 
high-Ti mare basalts that may directly mirror that of their respective mantle sources. This 
finding is of significance because it may eventually lead to a different estimate for the bulk 
lunar Fe isotope composition. Such a question is of further importance as it may provide a test 
for interplanetary Fe isotope variations in terms of mantle–core differentiation or partial 
vaporization in the aftermath of Moon forming giant impact. To investigate this, we 
determined the iron isotope composition in a suite of mare basalts and highland rocks that 
potentially represent a larger lunar reservoir. 
2.   Samples 
Besides a better understanding of the possible Fe isotope variations among lunar rock 
types discussed in the literature (Wiesli et al., 2003; Weyer et al., 2005; Beard and Johnson, 
2007; Poitrasson, 2007), the samples were selected to verify earlier low mass resolution MC-
ICP-MS determinations (Wiesli et al., 2003; Poitrasson et al., 2004) and constrain potential 
sample heterogeneity problems (e.g., olivine-normative basalt 15555). Nine low- and 12 high-
Ti mare basalts were selected (Table V-1), reflecting a range in petrological and geochemical 
types (Neal and Taylor, 1992; Neal, 2001), as well as their location on the Moon as sampled 
by Apollo 11, 12, 15 and 17 missions. A literature review also quickly shows that in the four 
papers reporting Fe isotope composition of bulk lunar rocks (Wiesli et al., 2003; Poitrasson et 
al., 2004; Weyer et al., 2005; Liu et al., 2010) there is a strong emphasis towards mare basalts. 
Only Poitrasson et al. (2004) reports  five highland rock data, with KREEP basalt 15386 
subsequently duplicated by Weyer et al. (2005). To substantiate current data set, we 
determined Fe isotope composition of troctolite 76335, norite 15455, Fe-anorthosite 15415 
and included in our set new aliquots of norite 77215 and KREEP basalt 15386 to compare 
determinations made in Zürich and Toulouse and any possible sample heterogeneity problem. 
Details on the petrology and geochemistry of these rocks may be found elsewhere (Papike et 
al., 1998) and Meyer (2008). Only pristine highland rocks were selected according to criteria 
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given in Warren (1993); this is important considering that meteorite bombardment affects Fe 
isotope signatures on the lunar surface (Wiesli et al., 2003; Moynier et al., 2006; Poitrasson, 
2007). Impact melt breccia 14310 was included to assess these latter effects. 
3.   Methods 
Bulk-rock powders prepared from at least one gram of the original sample were 
digested with concentrated HF-HNO3-HCl in closed high pressure Teflon vessel on a hotplate 
at 120C for 3 days, evaporated and redissolved in 6M HCl under similar conditions but for 
just one day. Following another evaporation step, residues were dissolved in 0.5 ml of 6M 
HCl prior to iron purification by using anion-exchange chromatography in HCl medium 
following established analytical protocols (Poitrasson et al., 2004; Poitrasson et al., 2005). 
The total procedural blanks were between 3 to 7 ng, which is more than three orders of 
magnitude below Fe contents in samples and is thus considered negligible. Iron isotopic 
compositions were determined by high mass resolution multi-collector inductively-coupled-
plasma mass spectrometry (MC-ICP-MS) in Toulouse, following the procedure detailed in 
Poitrasson and Freydier (2005) and involving a mass bias correction with Ni doping of the 
purified Fe samples. This approach accurately corrects for mass bias shifts caused by residual 
matrix effects and results in superior reliability of the measurements over conventional 
sample-standard bracketing method. The Fe isotope compositions are reported in Table V-1 
following the standard delta notation, in ‰, relative to the European isotopic standard IRMM-
14. Analytical reproducibility was estimated on the basis of 80 analyses of an in-house 
hematite standard from Milhas, Pyrénées (sometimes referred to in the literature as “ETH 
hematite standard”), conducted over the 3 years and in the same analytical sequences as the 
sample reported in Table V-1. Every sample was analyzed at least six times; the long term 
reproducibility of such pooled measurements can be estimated on the basis of the hematite 
analyses pooled in groups of six individual measurements. This yielded 57Fe = 0.758‰ ± 
0.067 and 56Fe = 0.511‰ ± 0.046 (2SD). Additionally, BHVO-2 and JB-2 silicate reference 
rocks analyzed during this study yielded respectively 57Fe = 0.182‰ ± 0.062 and 57Fe = 
0.095‰ ± 0.082 (2SD), in good agreement with literature values (Weyer et al., 2005; 
Craddock and Dauphas, 2010). 
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4.   Results and comparison with published values 
Twenty seven new iron isotopes analyses of bulk lunar rock samples have been 
obtained for this study: These include nine low-Ti mare basalts, twelve high-Ti mare basalts, 
five highland rocks and one impact melt (Table V-1 and Figure V-1). Some samples represent 
replicate data obtained on a new powder from the same Apollo rock relative to previously 
published values. Among these, the new 57Fe values for several samples (low-Ti picritic 
mare basalt 12045, high-Ti mare basalt 74275, impact melt 14310, KREEP basalt 15386) are 
undistinguishable within uncertainties from those reported elsewhere (Wiesli et al., 2003; 
Poitrasson et al., 2004; Weyer et al., 2005). In contrast, newly reported 57Fe for norite 77215 
is significantly lower than the value published in Poitrasson et al. (2004). Data reported for 
olivine-normative low-Ti basalt 15555 by Poitrasson et al. (2004) and Weyer et al. (2005) 
were significantly different; Our new data yield a value in between and thus agree with both 
given the uncertainties (Table V-1 and Figure V-1), as well with a fourth determination 
recently published by Liu et al. (2010). Laboratory inter-comparison on well homogenized 
silicate rock reference material commonly show good agreement (Poitrasson et al., 2004; 
Beard and Johnson, 2006; Craddock and Dauphas, 2010). Hence, the difference for different 
powder aliquots of 77215 and 15555 rather reflects sample heterogeneity. Given that the 
entire replicated lunar sample data were obtained on powder aliquots produced from different 
rock ships, it is possible that for 77215 and 15555, the sample mass used to make the powder 
was too small to be representative of the bulk rock given the grain size. This problem was 
already reported for oxygen isotope determination of samples 75075 and 15555 (Spicuzza et 
al., 2007; Liu et al., 2010).  
These new results (Table V-1 and Figure V-1) uncover an even larger range of iron 
isotope compositions for bulk lunar samples relative to what has been published so far (Wiesli 
et al., 2003; Poitrasson et al., 2004; Weyer et al., 2005; Liu et al., 2010). The most extreme 
values are found among the highland rocks. It is possible that the cumulative nature of 
troctolite 76335 (Warren and Wasson, 1978) explains its slightly negative value. Terrestrial 
cumulative rocks were previously found to lead to isotopically light values (Schoenberg and 
von Blanckenburg, 2006; Schuessler et al., 2009). At the other end of the range, ferroan 
anorthosites tend to show a heavy Fe isotope composition, like high-Ti basalts (Figure V-1 
and see also  Poitrasson, 2007). The most extreme value is obtained for anorthosite 15415, 
with a 57Fe value of ~0.5‰ (Table V-1). The implication of this finding will be discussed in 
more detail below. 
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  Rock type 57Fe (‰) Uncertainty (2SE)
 e
 56Fe (‰) Uncertainty (2SE)
 e
 Number of analyses 
Low-Ti basalts      
12018,43
 a
 Olivine basalt 0.13 0.089 -0.157 0.059 7 
12021,83
 a
 Pigeonite basalt 0.16 0.057 0.12 0.09 4 
12051,48
 a
 Ilmenite basalt 0.135 0.075 0.1 0.056 5 
12052,110
 a
 Pigeonite basalt 0.14 0.064 0.115 0.024 4 
12056,18
 a
 Ilmenite basalt 0.107 0.054 0.073 0.088 5 
12063,321
 a
 Ilmenite basalt 0.23 0.087 0.16 0.037 3 
12051,224
 a
 Ilmenite basalt 0.18 0.019 0.13 0.025 5 
15058
 b
 Quartz-normative basalt 0.255 0.089 0.17 0.059 3 
15475,31
 b
 Quartz-normative basalt 0.111 0.083 0.074 0.056 3 
12045,13
 b
 Picritic basalt 0.138 0.078 0.092 0.052 3 
15555,115
 b
 Olivine-normative basalt 0.208 0.058 0.139 0.038 9 
15555
 c
 Olivine-normative basalt 0.044 0.026 0.029 0.017 5 
15495
 c
 Vuggy porphyritic pigeonite basalt 0.095 0.051 0.063 0.034 12 
15475
 c
 Quartz-normative basalt 0.111 0.018 0.074 0.012 8 
12002,188
 d
 Olivine basalt 0.158 0.047 0.103 0.038 1 
12052,153
 d
 Olivine basalt 0.137 0.047 0.091 0.034 1 
12021,286
 d
 Pigeonite basalt 0.082 0.025 0.062 0.018 3 
12051,37
 d
 Ilmenite basalt 0.157 0.05 0.104 0.029 1 
15016,221
 d
 Quartz-normative basalt 0.122 0.05 0.067 0.029 1 
15555,955
 d
 Quartz-normative basalt 0.104 0.05 0.073 0.029 1 
15075,52
 d
 Quartz-normative basalt 0.056 0.033 0.049 0.024 2 
15475,187
 d
 Quartz-normative basalt 0.067 0.038 0.038 0.028 1 
12009 Olivine vitrophyre basalt 0.101 0.031 0.045 0.02 6 
12011 Pigeonite basalt 0.097 0.081 0.066 0.056 6 
12031 Pigeonite basalt 0.154 0.071 0.098 0.066 6 
12038 Feldspathic basalt 0.131 0.056 0.079 0.027 6 
12054 Ilmenite basalt 0.135 0.078 0.081 0.054 6 
14053 Al-rich basalt 0.07 0.024 0.038 0.023 6 
15556 Olivine-normative basalt 0.117 0.071 0.061 0.046 6 
14053,263
 e,*
 Al-rich basalt 0.043 0.023 0.039 0.02 6 
12045,30 Picritic basalt 0.136 0.094 0.082 0.062 6 
15,555,988 Olivine-normative basalt 0.086 0.064 0.056 0.041 6 
Mean Low-Ti basalts (new data only) 0.113 0.023   9 
Mean Low-Ti Basalts 0.127 0.02   21 
 
 
Table V-1 : Compilation of all iron isotope determinations available for bulk lunar rock samples. Data are new except those from : 
a
 Wiesli et al. (2003), 
b
 Poitrasson et al. 
(2004), 
c
 Weyer et al. (2005) and 
d
 Liu et al. (2010). Note that sample 72153 from Weyer et al. (2005) does not exist in lunar sample catalogs. It is assumed to be 72155 on 
the basis of previous publications from the same group.
 e
 The iron isotope composition and two standard error uncertainties quoted are calculated from the number of 
analyses indicated and using the Student’s t-correcting factors (Platzner, 1997). * Second dissolution from a powder prepared in Toulouse. For the group means reported, the 




  Rock type 57Fe (‰) Uncertainty (2SE)
 e
 56Fe (‰) Uncertainty (2SE)
 e
 Number of analyses 
High-Ti Basalts      
74275,240
 a
 Ilmenite basalt 0.27 0.025 0.22 0.025 3 
70035
 b
 Ilmenite basalt 0.274 0.021 0.183 0.014 6 
71566,19
 b
 Poikilitic ilmenite basalt 0.267 0.034 0.178 0.023 4 
71596,6
 b
 Microporphyritic ilmenite basalt 0.204 0.037 0.136 0.025 3 
77516,25
 b
 Olivine microporphyritic ilmenite basalt 0.238 0.058 0.159 0.039 12 
75075,158
 b
 Vuggy ilmenite basalt 0.229 0.054 0.153 0.036 3 
72155 (?)
c
 Porphyritic basalt 0.303 0.056 0.202 0.037 9 
79155
 c
 Shocked gabbro 0.287 0.035 0.191 0.023 5 
75035
 c
 Ilmenite basalt 0.312 0.042 0.208 0.028 4 
75015,1
 d
 Ilmenite basalt 0.299 0.047 0.21 0.034 1 
71539,17
 d
 Sub-ophitic basalt 0.329 0.045 0.212 0.036 1 
70215,322
 d
 Sub-variolitic basalt 0.261 0.038 0.171 0.028 1 
75075,171
 d
 Vuggy ilmenite basalt 0.33 0.048 0.217 0.03 1 
74255,185
 d
 Ilmenite basalt 0.283 0.05 0.182 0.029 1 
70017,524
 d
 Ilmenite basalt 0.35 0.05 0.205 0.029 1 
70035,9
 d
 Ilmenite basalt 0.188 0.034 0.142 0.023 2 
10003 Low-K, ilmenite basalt 0.32 0.071 0.213 0.047 6 
10044 Low-K, ilmenite basalt 0.354 0.118 0.235 0.072 6 
10057 High-K, vesicular basalt 0.189 0.028 0.158 0.038 6 
10058 Low-K, ilmenite basalt 0.29 0.04 0.198 0.03 9 
10092 Low-K, ilmenite basalt 0.327 0.039 0.212 0.031 6 
70135 Ilmenite basalt 0.238 0.061 0.146 0.045 9 
70315 High-Ti basalt 0.325 0.05 0.196 0.034 6 
74235 Aphanitic high-Ti basalt 0.253 0.086 0.166 0.053 6 
74245 Aphanitic high-Ti basalt 0.213 0.079 0.107 0.059 6 
74275 Ilmenite basalt 0.273 0.081 0.177 0.04 6 
78598 Aphanitic high-Ti basalt 0.324 0.039 0.235 0.037 6 
10,049,101 High-K, ilmenite basalt 0.167 0.118 0.114 0.073 6 
Mean High-Ti basalts (new data only) 0.273 0.039   12 
Mean High-Ti Basalts 0.277 0.02   25 
Table V-1 (continue): Compilation of all iron isotope determinations available for bulk lunar rock samples. Data are new except those from : 
a
 Wiesli et al. (2003), 
b
 
Poitrasson et al. (2004), 
c
 Weyer et al. (2005) and 
d
 Liu et al. (2010). Note that sample 72153 from Weyer et al. (2005) does not exist in lunar sample catalogs. It is assumed 
to be 72155 on the basis of previous publications from the same group.
 e
 The iron isotope composition and two standard error uncertainties quoted are calculated from the 
number of analyses indicated and using the Student’s t-correcting factors (Platzner, 1997). * Second dissolution from a powder prepared in Toulouse. For the group means 









56Fe (‰) Uncertainty (2SE)
 e
 Number of analyses 
Highland rocks      
77215
 b
 Norite 0.128 0.024 0.085 0.016 5 
65315,30
 b
 Fe-anorthosite 0.196 0.066 0.131 0.044 3 
60025
 b
 Fe-anorthosite 0.225 0.063 0.15 0.042 3 
62255,134
 b
 Fe-anorthosite 0.176 0.062 0.118 0.042 3 
15386
 b
 KREEP basalt 0.23 0.033 0.154 0.022 3 
15386
 c
 KREEP basalt 0.21 0.08 0.14 0.053 3 
15386 KREEP basalt 0.183 0.067 0.112 0.039 6 
15,455,306 Norite 0.07 0.017 0.024 0.025 6 
15,415,190 Fe-anorthosite 0.496 0.057 0.347 0.113 6 
76335,63 Troctolite -0.007 0.062 -0.05 0.122 4 
77,215,258 Norite 0.045 0.051 0.019 0.029 6 
Mean Highland rocks (new data only) 0.157 0.25   5 
Mean Highland rocks 0.181 0.126   8 
       
Impact melt and breccia      
65015,46
 a
 Poikilitic impact melt breccia 0.04 0.025 0.05 0.008 4 
15445
 c
 Impact melt breccia 0.14 0.018 0.093 0.012 3 
65015
 c
 Poikilitic impact melt breccia 0.102 0.051 0.068 0.034 10 
62235
 c
 Poikilitic impact melt breccia 0.042 0.053 0.028 0.035 3 
78155
 c
 Feldspathic granulitic impactite 0.072 0.089 0.048 0.059 3 
14310
 c
 Polymict breccia 0.153 0.039 0.102 0.026 3 
14310 Polymict breccia 0.125 0.13 0.086 0.069 6 
Mean impact melts and breccia 0.093 0.055   5 
Mean Moon:   0.195 0.026     59 
 
Table V-1 (continue): Compilation of all iron isotope determinations available for bulk lunar rock samples. Data are new except those from : 
a
 Wiesli et al. (2003), 
b
 
Poitrasson et al. (2004), 
c
 Weyer et al. (2005) and 
d
 Liu et al. (2010). Note that sample 72153 from Weyer et al. (2005) does not exist in lunar sample catalogs. It is 
assumed to be 72155 on the basis of previous publications from the same group.
 e
 The iron isotope composition and two standard error uncertainties quoted are calculated 
from the number of analyses indicated and using the Student’s t-correcting factors (Platzner, 1997). * Second dissolution from a powder prepared in Toulouse. For the 




Bulk lunar samples may be grouped into four different sets given their petrologic 
characteristics: Low-Ti basalts, high-Ti basalts, highland rocks and impact melts. Nine new 
low-Ti basalts yield a mean 57Fe = 0.113‰ ± 0.023 (2SE) and 12 new high-Ti basalts 
analyses give 57Fe = 0.273‰ ± 0.039 (2SE). These values are undistinguishable from means 
recently reported by Liu et al. (2010) of respectively 0.118‰ ± 0.028 (2SE, n=10) and 
0.291‰ ± 0.051 (2SE, n=7) for low- and high-Ti basalts. It should be noted that our new data 
include a full replicate of high-alumina basalt 14053 (Table V-1) for which different ships 
were obtained in two different CAPTEM allocations (to CRN and FP). Given that the results 
are indistinguishable, the mean value is used for the low-Ti basalt average reported above. 
The new data together with previously published results by Wiesli et al. (2003), Poitrasson et 
al. (2004), Weyer et al. (2005) and Liu et al. (2010), yield a mean 57Fe of low-Ti mare 
basalts at 0.127‰ ± 0.020 (2SE, n=21). For replicate analyses, grand average of independent 
determinations is used. Using the same approach, we obtain a mean 57Fe for high-Ti mare 
basalts at 0.277‰ ± 0.020 (2SE, n=25). Our 5 new determinations of highland rocks lead to a 
less well defined mean because of the large level of scatter found. With literature data 
included, we compute 57Fe = 0.181‰ ± 0.126 (2SE, n=8). Lastly, impact melts yield 57Fe = 
0.093‰ ± 0.055 (2SE, n=5), which represent the lightest group, as previously noted 
(Poitrasson, 2007). 
5.   Discussion 
5.1   Iron isotope composition of different lunar reservoirs 
It appears that new data result in more complex picture of lunar Fe isotope 
systematics. As highlighted by Liu et al. (2010), low- and high-Ti mare basalts possess 
distinctive Fe isotope signatures. With all new and published mare basalt data included, a t-
test allows to reject the null hypothesis with a level of confidence well above 99% (Table V-
2). And as is apparent from the examination of group means and uncertainties, t-tests show 
that both the highland rocks and the impact melts have an iron isotope composition 
indistinguishable from that of the low-Ti basalts, whereas their mean 57Fe is statistically 
different from that of high-Ti basalts with a degree of confidence higher than 99% (Table V-
2). Hence, whereas impact melts define the petrological group on the Moon that has the 
lightest Fe isotope composition, and highland rocks, notably anorthosites, have 57Fe values 
as high as, or even higher than that of high-Ti basalts (see Poitrasson, 2007), the different 
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rock types may be arranged as two isotopically different groups: A heavy iron isotope end-
member defined by high-Ti basalts, and a light composition best defined by low-Ti basalts but 
that currently gathers impact melt rocks and highland rocks (Table V-1 and V-2). This may 
evolve in the future as more Fe isotope analyses of highland rocks will be obtained. 
 
Figure V-1: Iron isotope composition of bulk lunar rocks expressed in d
57
Fe relative to IRMM-14. The group 
means and 2 standard error uncertainties are reported as continuous and dashed lines, respectively. The mean 
Earth value (Poitrasson, 2006) is shown for comparison. Data are from Table 1. 
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Impact melts may represent the smallest reservoir available considering their origin in 
meteoritic bombardment events. They are just a superficial lunar formation. Low- and high-Ti 
basalts make up a larger component of the Moon: they cover 17% of its surface. However, 
they represent just 1% of the lunar crust (Head, 1976). Hence, the largest reservoir for which 
we have direct samples are highland rocks, representing the remaining 99% of the lunar crust, 
that is ~10% of the volume of the Moon (Papike et al., 1998). However, the present work 
reveal the this reservoir is more heterogeneous than anticipated by Poitrasson et al. (2004), 
with a range of 57Fe values of 0.5‰, which is large for igneous rocks. Part of the issue may 
arise from the coarse grained nature of many of these highland rocks which may make the 1 
gram of rock used to make the powder unrepresentative. This problem could not yet be tested 
on two separate aliquots of anorthosites, though their essentially monomineralic nature may 
minimize this effect. On the other hand, Fe is predominantly located in pyroxene and olivine 
(Papike et al., 1998) and if these phases are isotopically fractionated as is the case for mare 
basalts (Poitrasson et al., 2004; Craddock et al., 2010), a nugget effect on the Fe isotope 
signature of bulk anorthosites may be expected. Nevertheless, these first results on mineral 
separates from lunar basalts indicate that plagioclases will be isotopically heavier than 
coexisting olivine and pyroxene. This could indeed explain the heavy iron isotope signature of 
anorthosites compared to some of more mafic highland rocks. All this has to be tested in 
future work on the anorthosites themselves. Heterogeneity issues were clearly identified on 
norite 77215, for which two separate rock samples yield significantly different iron isotope 
compositions (Table V-1 and Figure V-1). Another problem is that many highland rocks are 
cumulative in nature (Papike et al., 1998), which can lead to isotopically extreme 57Fe, as 
shown on the Earth (Schoenberg and von Blanckenburg, 2006; Schuessler et al., 2009). This 
has been noted above for troctolite 76335 that shows a slightly negative 57Fe (Table V-1). 
Again, this will likely enhance isotopic scatter among rock samples. For the eight highland 
rocks analyzed in this work or previously (Table V-1), the sample most likely representative 
of a silicate liquid is KREEP basalt 15386. Its 57Fe is close to 0.2‰, that is similar to the 
value initially inferred for the Moon (Poitrasson et al., 2004) but the mean of these highland 
lunar samples is too uncertain (57Fe = 0.181‰ ± 0.126, 2SE; n=8) to confirm this estimate. 
The next step is to determine whether these rock groups (i.e., low-Ti, high-Ti mare 
basalts, highland rocks) sampled at the surface of the Moon just represent themselves or 
whether then can be representative of larger reservoirs, deeper in the Moon. Liu et al. (2010) 
have shown that low- and high-Ti mare basalts do not show iron isotope variations as a 
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function of differentiation. This feature has also been observed for most terrestrial igneous 
rocks, except for highly evolved granites and rhyolites and some specific lava lakes 
(Poitrasson and Freydier, 2005; Schoenberg and von Blanckenburg, 2006; Heimann et al., 
2008; Teng et al., 2008; Schuessler et al., 2009). So do the mare basalt directly reflect the iron 
isotope composition of their mantle source? Liu et al. (2010) suggested that this question  
difficult to assess on the basis of a partial review of the literature on the subject based on 
authors that consider that partial melting in the Earth’s mantle generate isotopically heavier 
basalts (Weyer et al., 2005; Dauphas et al., 2009). However, this conclusion is far from being 
shared by the community as others consider that partial melting in the Earth’s mantle does not 
generate 57Fe variations (Beard and Johnson, 2007; Poitrasson, 2007). Hence, contrarily to 
Liu et al. (2010), we consider this question as still open for the Earth. Experimental work is 
clearly needed to address this issue. The putative mechanism proposed by Dauphas et al. 
(2009) to explain Fe isotope fractionation during partial melting is linked to the preferential 
incorporation of isotopically heavy Fe
3+
 in partial melts. However, recognizing that ferric iron 
does not occur in the lunar mantle (Sato et al., 1973; Sato, 1976) and that experimental studies 
have shown that there is no equilibrium Fe isotope fractionation between Fe metal (occurring 
in the lunar mantle) and the prevalent Fe
2+
 species at mantle conditions (Roskosz et al., 2006; 
Poitrasson et al., 2009), Liu et al. (2010) concluded that partial melting in the lunar mantle 
probably did not generate Fe isotope fractionation and that, by inference, low-Ti and high-Ti 
mare basalt Fe isotope compositions directly mirror those of their lunar mantle sources. 
 








Low-Ti basalts vs. highland rocks 27 1.52 2.05 2.76 
High-Ti basalts vs. highland rocks 31 -2.79 2.04 2.75 
Low-Ti basalts vs. impact melt breccia 24 1.49 2.07 2.81 
High vs. Low-Ti basalts 44 10.42 2.02 2.7 
Highland rocks vs. impact melts 11 1.26 2.21 3.11 
Snyder et al. (1992) and Snyder and Taylor (1993) have estimated the mineralogy of 
the mantle sources of high- and low-Ti mare basalts, respectively. A notable difference 
among these is the large amount of ilmenite involved in the genesis of the former. Poitrasson 
(2007) considered that this mineral, although potentially explaining the high amount of Ti of 
high-Ti basalts (Snyder et al., 1992), could not explain their heavy Fe isotope composition 
Table V-2. Results of statistical t-test for comparisons of lunar sample groups 
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given that theoretical log factors computed for ilmenite were among the lowest for silicate 
and oxide minerals (compare Figure 1 and 2 from Polyakov and Mineev, 2000). However, 
recent analyses of mineral phases in high-Ti basalts (Craddock et al., 2010) show that ilmenite 
commonly is isotopically heavier than coexisting pyroxene and plagioclase. If the mineral 
fractions analyzed by Craddock et al. (2010) were pure and if they represent equilibrium 
mineral isotope compositions (which might not be the case for all samples given the inter-
mineral isotopic fractionation scatter they observe), then this would indicate that, like for 
pyrite (Blanchard et al., 2009), the ilmenite fractionation factor estimated by Polyakov and 
Mineev (2000) is grossly underestimated. In this case, the heavy Fe isotope composition of 
high-Ti mare basalts may be explained by the occurrence of ilmenite in their source, as 
proposed by Liu et al. (2010). On the basis of the model of Snyder et al. (1992) suggesting 
that >78% of the early lunar magma ocean will crystallize olivine and orthopyroxene, whereas 
an ilmenite-rich cumulate will form only after 95% crystallization, and the remote sensing 
study of Giguere et al., (2000) indicating that high-Ti basalts represent about 10% of the lunar 
mare, Liu et al. (2010) estimated that only ~10% of the lunar upper mantle is akin to the 
source of the high-Ti mare basalts, whereas the remaining is similar to the low-Ti mare basalt 
protolith. Given that mare basalts likely mirror the Fe isotope composition of their source (see 
above), we can estimate the 57Fe of the upper lunar mantle Fe isotope composition at 0.14‰ 
± 0.03. This value would apply to the upper ~500 km of the lunar mantle given our current 
knowledge on mare basalt petrogenesis (Longhi, 1992) and the estimated limit from 
seismology between upper and lower lunar mantle (Nakamura, 1983). 
The lunar highland rocks, and notably the anorthosites that make up ~80% of the crust 
(Papike et al., 1998) may potentially give a more comprehensive view of the lunar mantle 
composition given that it was produced by the early magma ocean differentiation. However, 
its depth, and therefore the actual amount of mantle involved in generation of lunar crust, 
remains uncertain. Estimates for depth of the magma ocean may vary from 500 to 1200 km, if 
not the whole Moon, depending on whether seismic or petrological constraints are preferred 
(Shearer et al., 2006; Wieczorek et al., 2006). However, as discussed above, the majority of 
the highland samples for which Fe isotope data exist may show an effect of their cumulative 
nature (such as troctolite 76335) or of their coarse-grained mineralogy preventing from a 
good representativity of the 1 g aliquots used to make the powders (such as norite 77215). It is 
also unclear whether the observed isotopic scatter for anorthosites is due to the coarse and 
essentially monomineralic nature of these rocks, their partly cumulative nature or whether this 
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reveals an effect linked to their magmatic evolution. For instance, is the very high 57Fe value 
found in anorthosite 15415 (Table V-1) an isotopic effect linked to a high level of 
differentiation, similar to terrestrial silica-rich granites and rhyolites (Poitrasson and Freydier, 
2005; Schoenberg and von Blanckenburg, 2006; Heimann et al., 2008; Schuessler et al., 
2009)? So far, no clear relationship is found between differentiation indexes (such as 
incompatible element content or in compatible over compatible element ratio) and the Fe 
isotope composition of the four anorthosites analysed so far (62255, 65315, 60025, 15415; 
Table 1 and Poitrasson et al., 2004). Nevertheless, this scatter suggests that there is certainly 
more to learn on these rocks from their iron isotope signatures. 
The less problematic highland sample is KREEP basalt 15386 given that it represents 
a magmatic liquid (Shearer et al., 2006) and it does not seem to be affected by sample 
heterogeneity problem, since three independent 57Fe determinations of three separate rock 
aliquots performed in three different laboratories yielded the same value (Table V-1 and 
Figure V-1). However, KREEP basalts probably sampled a smaller fraction of the mantle than 
anorthosites (Shearer et al., 2006) and they are thus less representative of it. Similar to mare 
basalts, we may assume that Fe isotopes were not fractionated during the extraction of parent 
melts of KREEP basalts and anorthosites and their subsequent magmatic evolution did not see 
an iron isotope fractionation, as is the case for most terrestrial igneous rocks (Beard and 
Johnson, 2004; Beard and Johnson, 2007; Poitrasson, 2007). However, this will have to be 
verified by future studies given the specific petrology and geochemistry of these lunar rocks, 
notably for anorthosites, as noted above. Collectively, the current data available for highland 
rocks cannot place further constraints on the Fe isotope composition of lunar mantle. A 
conservative estimate ranges from 57Fe ~0.14‰ based on mare basalt data to ~0.2‰ or 
higher if heavy Fe isotope composition systematically observed for anorthosite and KREEP 
basalt are considered. Further research is clearly needed in this area, but the isotopic 
variations uncovered suggest that there is much to learn from future iron isotope 
investigations of highland rocks. 
5.2   Implications for the Fe isotope composition of bulk Moon 
Overall, the compilation of the 59 bulk lunar sample analyses (Table V-1) obtained in 
this study and by Wiesli et al. (2003), Poitrasson et al., (2004), Weyer et al. (2005) and Liu et 
al. (2010) give a mean of 57Fe = 0.195‰ ± 0.026 (2SE), indistinguishable from the average 
value initially proposed for the bulk silicate Moon (57Fe = 0.206‰ ± 0.029, 2SE, n=14; 
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Poitrasson et al., 2004). However, the recognition that some reservoirs may have distinctively 
different Fe isotope compositions (such as the low-Ti and high-Ti basalts) or are isotopically 
heterogeneous (for example, the highland rocks) suggests that estimating the bulk Moon value 
is less straightforward. For instance, Schoenberg and von Blanckenburg (2006) have 
hypothesized that there might be an iron isotope fractionation between the silicate portion of 
planets and their metallic cores. On the other hand, the study of various types of meteorites 
lead to the conclusion that this was unlikely (Poitrasson et al., 2005), an inference supported 
by experimental investigations (Roskosz et al., 2006; Poitrasson et al., 2009). Polyakov 
(2009) proposed that a very high pressure-induced phase change in the lower mantle 
(>23GPa) may generate Fe isotope fractionation between the silicate Earth and its metallic 
core but this hypothesis does not apply to the Moon given too low pressures in the lunar 
interior. Therefore, the estimates of Fe isotope composition of the lunar mantle also applies 
for its small core and hence, at the current level of knowledge, the bulk lunar composition 
may range from the minimum value estimated from mare basalts (57Fe = 0.14‰ ± 0.03) to 
the initially proposed ~0.2‰ (Table V-1). 
5.3   Implications for the formation of the Moon  
This added uncertainty on our estimate of the Fe isotope composition of bulk Moon 
will certainly not help to unravel the implications of Fe isotope signatures on our 
understanding of the genesis of the Moon. For instance, the bulk lunar isotopic composition is 
a good test as to whether the mantle-core differentiation did generate isotopically contrasted 
silicate and metallic reservoirs in the interior of the Earth, as proposed by Polyakov (2009). If 
correct, we should expect a terrestrial silicate fraction with a heavier Fe isotope composition 
than that of the silicate Moon since, as mentioned above, the high pressure required for the 
phase change to impart additional Fe isotope fractionation did not exist in the Moon. 
Realizing that no observation support a Moon isotopically ligther than the silicate fraction of 
the Earth, Polyakov (2009) and Rustad and Yin (2009) concluded that a Moon-forming giant 
impact is required to subsequently lead the Moon to acquire the heavy Fe isotope composition 
of the Earth, through a homogenization process such as proposed by Palhevan and Stevenson 
(2007). Another constraint to this scenario is that the giant impact should have occurred 
relatively late in the proto-Earth accretion history, when it was big enough to reach ~23GPa at 
the mantle–core boundary. Instead, if the Moon is isotopically heavier than the Earth, then the 
mantle–core high-pressure fractionation model is invalidated (Poitrasson, 2009). 
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The current debate on the Fe isotope composition of the bulk silicate Earth should also 
be considered in this discussion. It revolves around whether pristine peridotites (Weyer et al., 
2005; Weyer and Ionov, 2007) or mantle-extracted basalts (Beard and Johnson, 2004; Beard 
and Johnson, 2007; Poitrasson, 2007) are the best proxy for the silicate Earth. Parallel to this 
question is whether partial melting in the mantle may generate Fe isotope fractionation, as 
advocated by some (e.g. Dauphas et al., 2009). If the bulk silicate Earth has a Fe isotope 
composition close to that of mantle xenoliths, that is close to chondrites, then even the lowest 
estimate for the lunar Fe isotopic composition based on mare basalts (57Fe = 0.14‰ ± 0.03, 
see above) invalidates the high pressure mantle–core fractionation model proposed by 
Polyakov (2009). If, on the other hand, the silicate portion of the Earth has an iron isotope 
composition that is well mirrored by that of basalts with 57Fe = 0.10‰ ± 0.03 (Poitrasson, 
2006), then the hypothesis of Polyakov (2009) remains feasible. However, the lunar mantle 
57Fe value of ~0.14‰ represents just a minimum estimate and if further research leads to an 
Fe isotope composition of the Moon shifted towards higher values relative to the Earth 
through highland rocks as initially proposed (Poitrasson et al., 2004), then the model of 
Polyakov (2009) will be untenable (Poitrasson, 2009). Alternative explanations should be 
elaborated, such as loss of isotopically light Fe into the space during the vaporization 
accompanying the Moon-forming giant impact, leading to a heavier lunar body (see 
Poitrasson et al., 2004). 
5.4   Comparison with other stable isotope systems 
The pioneering study of Humayun and Clayton (1995) failed to find K isotope fractionation 
among planetary bodies, and it was thus concluded that there is no resolvable K isotope 
fractionation in the Solar System, although this was stated with the limited analytical 
uncertainty then available, of ~0.5‰ at the 95% confidence level, which is about three times 
the isotopic effect observed for iron. 
Analytical methods for precise mass-dependent determinations of oxygen isotope 
compositions (e.g., 18O) have been established for some time (Mattey et al., 1994). However, 
O isotopes are easily fractionated by high- and low-temperature processes, which complicate 
planetary comparisons. Indeed, Humayun and Clayton (1995) noted that the stable isotope 
tracers used should be little fractionated by geological processes in order to be useful. 
Spicuzza et al. (2007) suggested that there may exist differences in 18O of low- and high-Ti 
mare basalts which could reflect mineralogical heterogeneity of lunar source mantle. 
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However, on the basis of new and recently published data, they showed that the Earth and 
Moon have the highest 18O among the planetary bodies analyzed so far, i.e., Mars and 4-
Vesta, and that Moon might be isotopically slightly heavier than Earth, although this is not 
clearly resolvable analytically. 
Magnesium isotope compositions of planetary bodies have remained controversial, 
partly because of analytical difficulties to determine accurate 26Mg values of silicate 
samples. However, in contrast to the initial claims of Wiechert and Halliday (2007) who 
suggested that the Earth has a non-chondritic  26Mg signature, the consensus has now been 
more or less reached on a homogeneous Mg isotope composition of the planetary bodies and 
chondrites (Bourdon et al., 2010; Chakrabarti and Jacobsen, 2010b; Teng et al., 2010), 
although the heavy 26Mg of low-Ti lunar mare basalts reported by Wiechert and Halliday 
(2007) have not been confirmed yet. 
Silicon is another element that generated debate for analytical reasons. They are 
systematic shifts between authors for 30Si, i.e., data from Georg et al. (2007a) seem 
systematically lighter relative to the whole-rock sample values subsequently reported by 
Fitoussi et al. (2009), Savage et al. (2010a), Ziegler et al. (2010) and Zambardi et al. (in 
prep.). Further, magma differentiation or the nature of protoliths may affect 30Si values of 
igneous rocks, although no difference between low-Ti and high-Ti mare basalts were 
observed (Zambardi et al., in prep.). However, most authors agree with the relative difference 
between meteorite types. They also concur that the Earth and the Moon are isotopically 
indistinguishable, and heavier than Mars, Vesta and chondrites. Only Chakrabarti and 
Jacobsen (2010a) found no differences, but their study is based on a limited number of 
samples such as only one sample for the Moon, Mars and Vesta. 
Lithium has rarely been used for planetary comparisons but available data suggest that 
the Earth, Moon, Mars and Vesta all carry broadly similar 7Li signatures at ~3–4‰ (Magna 
et al., 2006; Seitz et al., 2006) and that ordinary and enstatite chondrites differ from 
carbonaceous chondrites in having low 7Li (Seitz et al., 2007). On the other hand, resolvable 
differences have been found for low- and high-Ti mare basalts (Magna et al., 2006; Magna et 
al., 2009) that may relate to previous fractional crystallization histories of the Lunar magma 
ocean and determining role of olivine and pyroxenes in fractionating Li isotopes in lunar 
mantle at magmatic temperatures. This behaviour is further stressed by heavy Li signature in 
anorthosites relative to high-Ti mare basalts (Magna et al., 2006). 
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Pilot studies of mass-dependent isotopic fractionations of Sr (Moynier et al., 2010) 
and 44Ca (Simon and DePaolo, 2010) do not seem to reveal significant planetary differences. 
Contrary to this, behaviour of Ca isotopes at high temperatures has been shown to reflect 
mineralogical compositions with clinopyroxene dominantly lighter than coexisting 
orthopyroxene (Huang et al., 2010). Whether or not these differences translate into resolvable 
signatures between individual lunar mantle reservoirs requires further work.  
To summarize, only iron, silicon and oxygen isotopes show mass-dependent 
enrichment towards a heavy composition of the Earth–Moon system relative to other 
planetary bodies. The systematics is more complex for 18O when chondrites are considered 
since carbonaceous chondrites may be heavier than planetary bodies by several permil, if not 
more than 10‰ in 18O for some meteorites (Clayton et al., 1973; Clayton and Mayeda, 
1999). It is therefore not guaranteed that the same explanation applies for all three major 
element stable isotope tracers. Some silicon isotopic variations have also been observed 
among different chondrite groups (e.g. Fitoussi et al., 2009; Zambardi et al., in prep.), but 
they are far lower than observed for oxygen and none of these chondrite types are isotopically 
as heavy as the Earth–Moon system. The simplest case occurs for iron for which bulk 
chondrites show a very homogeneous baseline against which differentiated planetary bodies 
may be precisely compared (e.g. Poitrasson et al., 2005; Craddock and Dauphas, 2010). 
Importantly, and in contrast to the other elements discussed above, Fe, Si and O are present in 
the Earth’s core at levels of a few percent (Si, O). However, a hypothesis of high pressure 
metal-silicate isotopic fractionation at the Earth’s mantle–core boundary, that would impart 
isotopically heavy silicate portion of the Earth (Georg et al., 2007a; Polyakov, 2009; Rustad 
and Yin, 2009) cannot be solved at present. As mentioned above, this mechanism itself is not 
sufficient to explain the observed planetary Fe isotope systematics and Polyakov (2009) and 
(Rustad and Yin, 2009) call for subsequent homogenization associated with a Moon-forming 
giant impact to explain the acquisition of a heavy 57Fe signature in the Moon after the high-
pressure metal-silicate Fe isotope fractionation within the early Earth. For silicon, a recent 
quantitative evaluation shows that the high-pressure metal-silicate fractionation alone cannot 
explain the 30Si difference between the Earth–Moon system and the chondrite mix that was 
likely involved as building blocks for the proto-Earth (Zambardi et al., in prep.) otherwise the 
amount of Si in the Earth's metallic core would be beyond acceptable geophysical constraints 
(>10%). Hence, a Rayleigh fractionation linked to a partial vaporisation of the Earth–Moon 
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system is needed to account for the silicon isotopic observations (Zambardi et al., in prep), in 
contrast to earlier models (Georg et al., 2007a). 
However, it would be preferable that all those isotopic observations could be 
explained by a single process that all authors call for to explain the isotopic observation for 
iron and silicon: the partial planetary melting and vaporization associated with the Moon-
forming giant impact. Experimental work has shown that the vaporization rate of a metal 
species from liquid metal is much larger compared to that of an oxide from a silicic melt 
(Wang et al., 1994). Therefore, at a given temperature of an interplanetary impact-induced 
vaporization, elemental Fe and Si evaporation from a metallic melt will be much more 
efficient than evaporation of respective oxides from the coexisting silicic melt, and thus more 
likely to leave a stable isotope imprint through the loss of lighter Fe and Si isotopes in space 
(Poitrasson et al., 2004). Furthermore, the putative giant impact likely affected the early 
Earth’s core. This even was so energetic that a significant fraction of the mantle was torn so 
that the core became directly in contact with space. Furthermore portion of the metallic core 
were even ejected to space according to numerical simulations (e.g. Benz and Cameron, 1990; 
Cameron, 2000). Given that the Earth’s outer core was likely liquid at that time as it is still 
today, it was energetically easier to vaporize part of this outer core than portions of the early 
Earth's mantle that had already crystallized before the giant impact. Quantitative estimates 
show that less than 1% of iron and silicon loss from the Earth-Moon system in space is 
required to explain their observed heavy isotopic compositions relative to other planetary 
bodies and chondrites (Poitrasson et al., 2004; Zambardi et al., in prep). Furthermore, this 
scenario may equally accommodate a similar Si isotope composition of the Earth and the 
Moon and a heavier Fe isotope composition of the Moon relative to the Earth. This would 
simply be due to the higher abundance of Fe relative to Si in the Earth’s core, i.e., more Fe 
than Si would have been evaporated and therefore isotopically fractionated during 
vaporization. If the Moon formed from ejecta more depleted in isotopically light Fe than the 
material that re-accreted onto the Earth (Poitrasson et al., 2004), then this would obliterate the 
need for a subsequent turbulent homogenization model between the Earth and the Moon 
proposed by Palhevan and Stevenson (2007). 
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6.   Conclusions 
The new Fe isotope data for various lunar rocks clearly show isotopically distinct 
reservoirs. This is apparent from data for low-Ti and high-Ti mare basalts that have means 
distinctively different to a degree of confidence well beyond 99%, with respectively 57Fe = 
0.277‰ ± 0.020 and 57Fe = 0.127‰ ± 0.020. Like for the Earth, partial melting in the lunar 
mantle and subsequent magmatic evolution of these mafic melts probably did not induce Fe 
isotope fractionation. We thus concur with recent conclusions that this sharp difference in Fe 
isotope composition is due to mineralogically different lunar mantle sources. According to 
recent work on mineral separates, the heavy Fe isotope composition of high-Ti basalts likely 
reflects the occurrence of ilmenite in their mantle source. The highland rocks also reveal a 
larger isotopic scatter than initially found and a less constrained mean of 57Fe = 0.181‰ ± 
0.126 is obtained. This isotopic heterogeneity results perhaps from the cumulative nature of 
some samples, such as isotopically light troctolite or anorthosites that may be isotopically as 
heavy as high-Ti basalts for a reason that remains obscure. Surely, there is still much to learn 
on the Fe isotope geochemistry of highland rocks in future investigations, and actually on the 
genesis of the lunar crust itself. 
Overall, the 59 bulk lunar sample data now available yield a mean of 57Fe = 0.195‰ 
± 0.026, indistinguishable from the lunar average initially proposed (Poitrasson et al. 2004). 
However, the recognition of differences among petrological groups makes the bulk lunar 
57Fe estimate more difficult. Using inferred source mineralogy of mare basalt mantle, we 
compute a value of 57Fe = 0.14‰ ± 0.03 for the lunar upper mantle. Using highland rock 
data would probably provide a view on the isotopic composition of a larger fraction of the 
lunar mantle since at least part of the crust was produced by the early lunar magma ocean. 
However, the observed isotopic scatter and our limited understanding of its cause simply lead 
us to suspect that the lunar mantle may be heavier than the ~0.14‰ estimate derived from the 
mare basalts, perhaps up to 57Fe of ~0.2‰ when all lunar samples are considered and found 
for many anorthosites and one KREEP basalt. The Fe isotopic composition of the small lunar 
metallic core is likely to be the same as that of lunar mantle according to previous data 
obtained on meteorites and from experimental studies. 
It is noted that among all major elements for which mass-dependent isotopic variations 
were investigated between differentiated planetary bodies, only O, Fe and Si show isotopic 
differences between the Earth–Moon system and Mars and Vesta. Although the interpretation 
may be different for oxygen given the scatter observed among chondrites, it is noted that all 
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these elements that show the isotopically heavier Earth–Moon system occur in terrestrial 
metallic core. This could support arguments for a very high-pressure isotopic fractionation 
between metal and silicate melt at the Earth’s core–mantle interface. However, a future better 
estimate of the Fe isotope composition of the Moon will allow to validate or not this model. 
An alternative scenario involves partial vaporization of these planetary materials as a 
consequence of Moon-forming giant impact. In fact, this process alone may explain the 
observed isotopic pattern among planets without high-pressure metal-silicate fractionation. 
The loss of light isotopes to outer space after rock vaporization will be favoured for elements 
occurring in the Earth’s metallic core relative to other elements residing mainly in the silicate 
mantle. Indeed, the Earth's outer core was probably liquid prior to the impact and experiments 
have shown that the vaporisation flux of elements is much higher if they evaporate as metal 
than in oxide form. As a result, a larger loss of those elements from the Earth–Moon system 
will occur, leaving a stronger imprint on the stable isotope composition on these planets. 
Further, this model may accommodate a Moon that is isotopically heavier than the Earth, 
depending on the proportion of partly evaporated material incorporated in the Earth and the 
Moon upon re-accretion. 
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Le présent travail reporte les signatures isotopiques 30Si et 29Si (‰, relativement à 
NBS-28) de 43 roches ignées terrestres, 8 échantillons lunaires, ainsi que 10 météorites 
martiennes (SNC), 12 chondrites (carbonées, ordinaires et à enstatites) et 7 achondrites 
(HED), afin d’évaluer le potentiel des isotopes stables du silicium comme traceurs 
d’évenements géologiques très anciens, tels que la formation du noyau terrestre, ou les 
mécanismes ayant conduit à la formation des planètes telluriques. 
 Nous avons vu dans le deuxième chapitre de cette thèse que la spectrométrie de masse 
multi collection à source plasma (MC-ICP-MS) permet aujourd’hui de mesurer les signatures 
isotopiques du silicium de roches ignées avec une grande précision. Dans le but d’améliorer la 
reproductibilité analytique des mesures, nous avons développé un protocole expérimental 
original regroupant plusieurs approches méthodologiques antérieures. Le protocole de mise en 
solution et de purification du silicium est dérivé de la méthode de fusion alcaline (sans ajout 
d’HF) proposée par Georg et al., (2006a). L’ensemble des mesures isotopiques a été effectué 
à l’aide d’un MC-ICP-MS à haute résolution Neptune (Thermo Scientific) en plasma humide. 
L’utilisation du magnésium comme standard interne à été testée et validée pour corriger les 
variations temporelles du biais de masse instrumental (e.g. Cardinal et al., 2003 ; Engström et 
al., 2006). En se basant sur les résultats obtenus sur des géomatériaux de référence et 
notamment BHVO-2, nous parvenons à une reproductibilité externe de  0,076‰ (2SD) pour 
les mesures de 30Si et  0,047‰ (2SD) pour les mesures de 29Si, pour une analyse unique 
d’un échantillon. La reproductibilité externe passe à  0,031‰ (2SD) pour les mesures de 
30Si et  0,014‰ (2SD) pour les mesures de 29Si, lorsque chaque échantillon est analysé six 
fois. L’emploi de magnésium comme standard interne apparaît comme un facteur déterminant 
pour la justesse et la reproductibilité des mesures, et permet de diminuer l’incertitude des 
analyses d’un facteur 3 en moyenne. 
Les résultats présentés dans le chapitre III montrent que les signatures isotopiques du 
silicium des roches ignées terrestres sont positivement corrélées avec la quantité de silicium 
des échantillons, et indiquent des valeurs 30Si variant entre -0,33‰ pour une péridotite à -
0,10‰ pour un granite de type A (ou granite anorogénique). Cette corrélation peut être 
attribuée à la composition minéralogique, et en particulier à la teneur en feldspaths et en 
quartz des échantillons. Ces résultats suggèrent dans un premier temps que le magmatisme de 
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haute température fractionne légèrement mais significativement les isotopes du silicium à 
l’échelle planétaire.  
Les trois types de granites présentés (type A, type I (source ignée dérivée du manteau), 
et type S (source sédimentaire)) montrent des signatures différentes. En particulier, les 
granites de type S présentent des valeurs 30Si bien plus négatives que les granites de type A, 
traduisant un enrichissement en isotopes légers. Cet effet isotopique est attribué à la présence 
dans la source, ou à la contamination de ces granites par une composante (méta)sédimentaire 
altérée superficiellement et donc isotopiquement légère. Ces résultats montrent clairement que 
les isotopes du silicium représentent un outil sensible comme traceur des sources 
magmatiques mises en jeu lors de la formation des granites.  
En comparant les données terrestres et lunaires, nous avons vu que les granites de type 
A présentent des signatures isotopiques identiques aux anorthosites lunaires, de même que les 
basaltes terrestres indiquent des signatures isotopiques comparables aux basaltes lunaires. 
Nous avons proposé un modèle dans lequel les signatures isotopiques du silicium des roches 
lunaires sont utilisées comme la référence des variations isotopiques générées par la 
différenciation magmatique. Il a été conclu que les échantillons terrestres ne rentrant pas dans 
la tendance définie par les données lunaires présentent des signatures affectées par des 
processus additionnels, comme l’assimilation d’eau de mer et/ou de fluides hydrothermaux en 
cas d’enrichissement significatif en isotopes lourds, et l’assimilation de produits d’altération 
supergènes en cas d’enrichissement en isotopes légers. 
 
Dans le chapitre IV nous avons établi une comparaison entre les signatures isotopiques 
du silicium de la Terre, de la Lune, de Mars, de Vesta et des météorites chondritiques. Les 
résultats montrent des fractionnements isotopiques significatifs entre ces différents corps. Les 
signatures isotopiques des manteaux terrestre et lunaire sont identiques, et légèrement moins 
négatives que celles des météorites chondritiques, ainsi que celle des achondrites de Vesta et 
de Mars. Ces résultats suggèrent que la Terre et la Lune partagent une origine commune. Nos 
résultats montrent également des différences de compositions isotopiques entre les différents 
types de chondrites, avec un enrichissement notable en isotope légers dans les chondrites à 
enstatites.  
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Nous avons développé un modèle permettant d’estimer la concentration en silicium du 
noyau terrestre, basé sur le couplage d’un modèle d’accrétion continue récemment publié 
(Corgne et al., 2008) avec les données isotopiques. Ce modèle suggère une incorporation de 
silicium élevée dans le noyau variant de 10 à 27% en masse, en fonction que l’on considère 
respectivement les chondrites carbonées ou à enstatites comme unique source de matériaux 
lors de l’accrétion de la Terre. Si la différenciation noyau-manteau est le seul processus 
responsable des fractionnements observés, ceci implique que les chondrites carbonées doivent 
être les seuls matériaux ayant conduit à la formation de la Terre car les quantités de silicium 
dans le noyau supérieures à 10% ne satisfont pas les contraintes apportées par les modèles 
physiques et thermodynamiques. 
La composition isotopique du manteau martien suggère que les chondrites à enstatites 
entrent au moins partiellement dans la composition de Mars. Si l’on suit l’hypothèse selon 
laquelle la distribution des isotopes du silicium dans le Système Solaire interne était 
homogène lors de la phase d’accrétion planétaire, les données du manteau martien impliquent 
que les planètes telluriques, dont la Terre, ont été formées à partir d’un mélange de chondrites 
comprenant environ 30% de chondrites à enstatites. Ceci impliquerait que le noyau terrestre 
contiendrait plus de 16% de silicium en masse, ce qui représente encore une quantité trop 
importante d’élément léger. Nos résultats suggèrent donc que le silicium est sans doute un 
élément léger majeur du noyau, mais aussi que la différenciation noyau-manteau ne permet 
pas seule d’expliquer les différences de signatures isotopiques rencontrées entre le manteau 
terrestre et les chondrites. De ce fait, un processus de fractionnement additionnel est requis. 
Une solution possible serait liée à la vaporisation de silicium lors d’un impact géant ayant 
conduit à la formation de la Lune. La similarité des signatures isotopiques lunaires et terrestre 
peut ensuite s’expliquer par un processus de rééquilibrage isotopique post-impact de grande 
envergure. 
 
Enfin, en se basant sur le regroupement des données publiées sur les isotopes du fer 
lunaire ainsi que sur de nouvelles mesures acquises au cours de cette thèse, nous avons 
montré dans le chapitre V que l’estimation de la signature isotopique du manteau lunaire 
semble plus complexe que prévue, et repose sans doute sur une meilleure caractérisation de la 
croûte lunaire via des mesures supplémentaires d’échantillons anorthositiques. Malgré cette 
incertitude, les résultats sur le fer indiquent comme pour les isotopes du silicium et de 
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l’oxygène, que le couple Terre-Lune présente une signature spécifique significativement plus 
lourde que les météorites chondritiques et achondritiques. Ces trois éléments ayant pour point 
commun d’être probablement incorporé au noyau terrestre, il paraît vraisemblable que les 
signatures isotopiques mesurées soient liées à l’histoire géologique du noyau. Ainsi, encore 
dans ce cas, la différenciation noyau-manteau et la vaporisation de matière lors d’un impact 
géant demeurent les deux hypothèses les plus probables pour expliquer ces données. En 
particulier, le processus de vaporisation pourrait résulter de l’évaporation partielle du noyau 
externe liquide, compte tenu du fait que ces éléments sont plus volatiles à l’état réduit 
qu’oxydé. Ces hypothèses sont également cohérentes avec les résultats obtenus pour les 
isotopes du magnésium, du lithium, du calcium et du strontium, qui ne montrent pas de 
fractionnements isotopiques interplanétaires significatifs, et qui n’entrent vraisemblablement 
pas dans la composition chimique du noyau. 
L’ensemble des résultats obtenus au cours de cette thèse prouvent ainsi l’intérêt de 
l’étude des isotopes stables non traditionnels en cosmochimie, puisqu’ils permettent 
clairement d’apporter des contraintes supplémentaires vis à vis des processus de formation et 
de différenciation planétaires.  
Bien entendu, l’intérêt de l’étude des isotopes du silicium ne se limite pas à la 
cosmochimie. En effet, bien qu’optimisée pour l’analyse des roches, la méthode développée 
au cours de cette étude présente l’avantage d’être adaptable à d’autres types de matériaux, 
comme les argiles, les eaux ou encore les végétaux, moyennant quelques optimisations. Cette 
méthode d’analyse devrait donc rapidement permettre d’étendre les champs d’applications 
liés à la chimie du silicium, en particulier vis à vis de son cycle externe, et de produire de 
nouvelles données plus précises qu’auparavant. 
Perspectives 
Laser ablation – MC-ICP-MS 
Une alternative méthodologique qu’il serait intéressant de développer est la mesure de 
composition isotopique des matériaux géologiques par ablation laser couplée au MC-ICP-MS. 
L’avantage majeur d’une telle méthode repose sur le fait qu’elle ne nécessite pas de 
purification préalable des échantillons, et constitue un gain de temps certain tout en limitant 
les risques d’erreurs humaines lors des manipulations. A l’heure actuelle, un protocole a été 
développé (Chmeleff et al., 2008) et a donné lieu à deux applications sur des matériaux 
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naturels (Steinhoefel et al., 2009 ; 2010). Toutefois, la reproductibilité de cette méthode est 
actuellement comprise entre 0,2‰ et 0,3‰ (2SD) pour les mesures de 30Si, ce qui représente 
une incertitude encore trop grande pour des applications d’ordre cosmochimiques. 
L’optimisation de ce type de méthode représente un intérêt certain vis à vis des mesures des 
isotopes stables du silicium des roches ignées et permettrait, entre autre de pouvoir 
s’intéresser plus facilement aux signatures isotopiques de minéraux séparés. Ce type d’étude 
demeure indispensable pour mieux comprendre comment fonctionnent les partages 
isotopiques au cours de la différenciation magmatique, et permettraient de mieux déterminer 
les coefficients de fractionnements entre les minéraux afin de pouvoir les comparer avec les 
données issues de calculs ab initio. 
Caractérisation de la différenciation magmatique 
Les échantillons terrestres étudiés au cours de cette thèse ont été choisis de manière à 
ne pas présenter de liens génétiques directs, afin de pouvoir déterminer des fractionnements 
isotopiques intervenant à l’échelle planétaire. En complément, il serait donc intéressant 
d’obtenir des données pour des suites magmatiques bien caractérisées afin de mieux 
comprendre les processus de distribution isotopiques au cours de la différenciation 
magmatique pour des échantillons génétiquement liés. De telles données ont été produites 
pour le fer et le lithium (e.g. Schuessler et al., 2009) mais ne documentent pas encore le 
silicium. Ce genre de mesures peut apporter des contributions significatives quant au rôle de 
la cristallisation fractionnée vis à vis des signatures isotopiques du silicium des roches. 
D’autres mécanismes que la cristallisation fractionnée ont été rapportés pour expliquer 
les fractionnements isotopiques du fer des roches magmatiques, tels que les processus de 
diffusion à haute température (Huang et al., 2009), ou de circulation de fluides enrichis en 
halogènes (Heinmann et al., 2008). Des recherches équivalentes mériteraient d’être effectuées 
pour le silicium afin de mieux comprendre quels sont les mécanismes qui contrôlent 
l’évolution des magmas. 
De l’eau sur Mars ? 
A l’instar des données terrestres, les matériaux martiens montrent une corrélation 
positive des 30Si vs. SiO2 moins nette que la tendance lunaire de référence. Il pourrait donc 
être envisageable que la dispersion des données isotopiques des SNC autour de la tendance 
définie par les échantillons lunaires témoigne d’un cycle de l’eau passé sur Mars qui aurait 
conduit à des fractionnements isotopiques relevant de mécanismes similaires à ceux que l’on 
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peut observer sur Terre. L’analyse de nouveaux échantillons martiens représenteraient donc 
une contribution complémentaire à la présente étude afin de déterminer si les isotopes du 
silicium peuvent apporter des informations sur ce sujet. 
Apports de l’expérimentation 
L’expérimentation en laboratoire représente également une étape complémentaire et 
nécessaire à la validation d’un modèle tel que celui que nous avons proposé dans le chapitre 
IV. En particulier, la détermination du coefficient de fractionnement des isotopes stables du 
silicium au cours de la différenciation du noyau est importante à la fois pour rallier modèle 
théorique et mesures, ainsi que pour valider l’hypothèse selon laquelle ce processus aurait 
induit un fractionnement significatif. Aussi serait-il intéressant de reproduire 
expérimentalement le fractionnement chimique et isotopique du silicium entre le métal et les 
silicates pour un échantillon initialement homogène et de composition connue. A ce jour, 
Shahar et al., (2009) ont publié la seule étude de mesures isotopiques du silicium sur des 
échantillons expérimentaux, pour des conditions de pression et température de 1GPa et 
1800°C, respectivement. Ces conditions étant loin d’être représentatives de celles régnant à 
l’interface noyau-manteau, la poursuite des études expérimentales du fractionnement 
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Figure I-1 : Diagramme tri-isotopique montrant les lignes de fractionnements dépendant de la 
masse des isotopes du silicium. 
Figure I-2 : Distribution des signatures isotopiques du Si dans les principaux réservoirs 
naturels. 
Figure I-3 : Classification des météorites simplifiée d’après Norton, (2002). 
Figure I-4 : Modèles de différenciation noyau manteaux. 
Figure I-5 : Modèle de formation de la Lune, modifié d’après Brahic et al. 2006. 
Figure I-6 : Distribution des signatures isotopiques du Fe dans différents réservoirs naturels. 
Simplifié d’après Anbar (2004). 
 
Chapitre II 
Figure II-1 : Diagramme d’abondances relatives des espèces chimiques du Si en solution en 
fonction du pH. 
Figure II-2 : Courbes de solubilité de SiO2 (amorphe et cristalline) dans l’eau en fonction du 
pH à température constante (simplifié d’après Blatt et al., 1980). 
Figure II-3 : Courbe de solubilité de la silice amorphe dans l’eau (simplifié d’après Blatt et 
al., 1980). 
Figure II-4 : Illustration d’une colonne à chromatographie. 
Figure II-5 : Profils d’élution normalisés des éléments majeurs mesurés pour BHVO-2. 
Figure II-6 : Schéma d’ensemble simplifié du Neptune (Thermo Fischer Scientific). 
Figure II-7 : a) Signaux des isotopes du silicium et leurs interférences lors de mesures avec le 
Neptune. b) Schéma d’une cage de Faraday et de la trajectoire des faisceaux ioniques de 29Si 
et de son interférence 
14
N
16O lorsque l’interférence est résolue 
Figures de l’article I: 
 Figure 1 : Silicon isotope ratios versus magnesium isotope ratios measured in NIST-
SRM 8546 during a typical run. 




Si ratios during an analytical session of 24 




Mg ratios during the same run as a), on a matched scale. 
c) Effects on the Mg mass bias correction on the Si isotopic ratios. 
 Figure 3 : Three-isotope plot showing 29Si versus 30Si for all individual analyses of 
the geological reference samples and Si isotopic RMs. 
 
Chapitre III 
Figure III-1 : 30Si as a function of SiO2 (wt%) for terrestrial igneous bulk rock samples. 
Figure III-2 : 30Si/Ndi  ratio versus SiO2 content of the bulk rocks. 
Figure III-3 : 30Si signatures expressed as a function of the total volumic amount of felsic 
minerals (quartz, k-feldspars and plagioclases) in igneous rocks from the Earth and the Moon. 
 
Chapitre IV 
Figure IV-1 : Three-isotope plot showing δ29Si vs. δ30Si for individual analyses of all the 
samples from this study. 
Figure IV-2 : δ30Si values relative to NBS-28 for all the samples we have analysed. 
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Figure IV-3 : Variation of δ30Si as a function of plagioclase feldspar contents (vol. %) for 
samples from Mars and the Moon. 
Figure IV-4 : Summary of published 30Si ranges relative to NBS-28 for planetary bodies in 
the inner solar system. 
Figure IV-5 : Example of modelled continuous core formation during Earth’s accretion. 
Figure IV-6 : Variation of the Δ30SiBSE–Chondrite / FSi ratio during continuous core formation for 
several FeOBSE paths (insert) satisfying constraints from moderately siderophile elements. 
 
Chapitre V 
















Tableau II-1 : Affinités relatives des résines Biorad de type AG50 avec différents cations 
(données Biorad). 
Tableau II-2 : Compositions chimiques en éléments majeurs de BHVO-2 et GA (% poids). 
Tableau II-3 : Analyse du silicium par colorimétrie et des cations majeurs par ICP-AES dans 
les échantillons purifiés. 
Tableau II-4 : Analyse des cations majeurs par ICP-AES dans les échantillons produits 
d’élutions par fraction de 2 mL d’HCl 3M pour BHVO-2. 
Tableaux de l’article I: 
 Table 1 : Summary of the different methods used recently by different groups to 
measure the Si isotopic compositions on rock samples.  
 Table 2 : Summary of analytical data for twelve geological RMs, two isotopic RMs 
and a basaltic trachyandesite. 
 Table 3 : Instrumental settings using the Neptune MC-ICP-MS for Si isotopes 
measurements using Mg for online mass bias correction.   
 
Chapitre III 
Table III-1 : Summary of analytical data for terrestrial samples. 
Table III-2 : Statistical significance F-tests for the correlation between 30Si and the felsic 
minerals content (vol. %) for terrestrial samples using an inverse F-law. 
 
Chapitre IV 
Table IV-1 : Summary of analytical data for Earth, Moon and meteoritic samples. 
Table IV-2 : Statistical significance F-tests for the correlations between 30Si and the feldspar 
content (vol. %) for Martian and Lunar samples using an inverse F-law.   
Table IV-3 : Statistical comparison of sample groups using Student t-tests at the 95% 
confidence level. 
Chapitre IV 
Table V-1: Compilation of all iron isotope determinations available for bulk lunar rock 
samples. 





















Annexe 1 – Indirect gold trap MC-ICP-MS coupling for Hg stable 
isotopes analysis using a syringe injection interface 
 
 
Cet article à été publié en 2008 dans la revue Journal of Analytical and Atomic Spectrometry. 
Il traite du développement méthodologique pour les mesures par MC-ICP-MS des isotopes du 
mercure amalgamés sur des pièges à or, en vue de pouvoir échantillonner et étudier les 

















Annexe 2 – Mercury emissions and stable isotopic compositions at 
Vulcano Island (Italy) 
 
 
Cet article à été publié en 2009 dans la revue Earth and Planetary Science Letters. Il traite de 
l’étude des fractionnements isotopiques du mercure entre les gaz fumerolliens et les panaches 































Samples Nature SiO2 (w%) 
30Si (‰) Uncertainty (2SE) 29Si (‰) Uncertainty (2SE) n# analyses 
Terrestrial mafic rocks       
BCR-1 Basalt 54 -0.19 0.03 -0.11 0.03 6 
BHVO-2 Basalt 49.9 -0.27 0.01 -0.14 0.01 46 
BIR-1 Basalt 48 -0.27 0.04 -0.12 0.02 6 
DR-N Diorite 52.9 -0.26 0.02 -0.12 0.03 6 
DTS-2b Peridotite 39.4 -0.23 0.05 -0.1 0.04 6 
ES-9104 Basalt. Trachyandesite 52.3 -0.25 0.02 -0.11 0.02 12 
GM92-234 Peridotite 42.2 -0.33 0.06 -0.16 0.03 3 
GR97-38 Peridotite 44.6 -0.27 0.04 -0.12 0.02 3 
GR97-52 Peridotite 44.6 -0.31 0.08 -0.14 0.03 3 
JGM-92-1c Peridotite 42.4 -0.29 0.01 -0.14 0.02 6 
JP-1 Peridotite 42.4 -0.29 0.06 -0.13 0.03 6 
KNO3 Peridotite 45 -0.23 0.06 -0.11 0.04 6 
MG91-3 Peridotite 39.6 -0.3 0.06 -0.16 0.03 3 
NK-01 Peridotite 43.5 -0.29 0.03 -0.14 0.01 3 
OU-2 Dolerite 51 -0.25 0.02 -0.11 0.02 6 
PMS Microgabbro 46.9 -0.29 0.03 -0.14 0.02 6 
PREM89-1 Peridotite 40.9 -0.28 0.04 -0.14 0.04 3 
PREM90-24 Peridotite 40.9 -0.3 0.05 -0.15 0.03 3 
WITS-1 Komatiite 43.3 -0.26 0.04 -0.11 0.02 9 
Mean BSE     -0.27 0.02 -0.13 0.01   
        
Other terrestrial crustal rocks       
9108 A-type granite 77.8 -0.1 0.04 -0.03 0.04 6 
84027 Monzonite 61.9 -0.25 0.04 -0.11 0.03 6 
84028 Monzonite 65.6 -0.24 0.04 -0.1 0.02 6 
84087 Monzonite 72 -0.21 0.02 -0.1 0.02 6 
AA S-type granite 73.5 -0.36 0.03 -0.18 0.03 3 
AGV-2 Andesite 59.4 -0.15 0.03 -0.07 0.03 6 
B39 S-type granite 77.4 -0.28 0.04 -0.13 0.04 3 
C70 S-type granite 74.8 -0.37 0.04 -0.18 0.02 3 
CA-9404 S-type granite 70.1 -0.36 0.07 -0.16 0.05 3 
CA-9414 S-type granite 73.2 -0.34 0.08 -0.16 0.02 3 
CA-9415 S-type granite 71.3 -0.34 0.07 -0.16 0.03 9 
CB-9202 A-type granite 76.9 -0.16 0.05 -0.07 0.03 6 
EV-9101 A-type granite 76.7 -0.2 0.02 -0.08 0.02 6 
GA I-type granite 69.9 -0.25 0.03 -0.12 0.01 16 
JA-2 Andesite 56.4 -0.13 0.02 -0.06 0.01 6 
MA-1883 Andesite 54.6 -0.18 0.03 -0.07 0.09 3 
MA-1940 Andesite 55.3 -0.22 0.03 -0.1 0.03 3 
MA-1956 Andesite 55.3 -0.22 0.06 -0.1 0.01 3 
MA-1994 Andesite 56.6 -0.23 0.03 -0.1 0.02 3 
MLA46B2 S-type granite 75.2 -0.28 0.02 -0.13 0.03 3 
PC-9401 I-type granite 64.9 -0.17 0.04 -0.05 0.02 6 
PO-9207 A-type granite 76.1 -0.15 0.06 -0.06 0.03 6 
SN-9402 I-type granite 64.9 -0.22 0.06 -0.1 0.03 6 
TA-9105 A-type granite 75.6 -0.15 0.04 -0.06 0.02 6 
        
Lunar basalts and norite       
10049 High Ti mare basalt 42 -0.28 0.03 -0.13 0.02 7 
12045 Ilmenite basalt 42.2 -0.29 0.04 -0.13 0.01 9 
14053 Low Ti mare basalt 46.3 -0.27 0.05 -0.1 0.02 6 
15555 
Olivine normative mare 
basalt 44.6 -0.28 0.03 -0.13 0.02 8 
77215 Cataclastic norite 51.2 -0.24 0.03 -0.1 0.02 6 




Lunar highlands and impact melt       
15415 Highland ferroan anorthosite 45 -0.16 0.03 -0.05 0.02 6 
15455 Impact melt 45 -0.21 0.02 -0.1 0.02 8 
76335 
Highland cataclastic 
troctolite 43.5 -0.17 0.03 -0.07 0.01 6 
        
Carbonaceous chondrites       
Orgueil CI1 20.1 -0.44 0.03 -0.23 0.02 12 
NWA-4425 CK3 33.4 -0.41 0.01 -0.2 0.02 3 
NWA-1757 CO3 34.1 -0.45 0.03 -0.21 0.03 6 
Mean CC   -0.44 0.03 -0.22 0.03  
        
Ordinary 
chondrites         
NWA-4278 L6 40.3 -0.46 0.02 -0.21 0.02 6 
Mocs L6 38.4 -0.46 0.05 -0.21 0.02 6 
NWA-4260 L6 34.9 -0.47 0.04 -0.2 0.02 12 
NWA-2258 L5 35.6 -0.47 0.05 -0.23 0.02 6 
Tanezrouft-065 L4 39.6 -0.48 0.01 -0.24 0.02 3 
Acfer-380 H5 36.2 -0.49 0.01 -0.25 0.02 3 
Mean OC   -0.47 0.01 -0.22 0.01  
        
Enstatite 
chondrites         
St sauveur EH 35.4 -0.59 0.02 -0.3 0.01 3 
Abee EH 41.1 -0.63 0.07 -0.33 0.03 3 

























Low-Ti basalts      
12018,43
 a
 Olivine basalt 0.13 0.089 -0.157 0.059 7 
12021,83
 a
 Pigeonite basalt 0.16 0.057 0.12 0.09 4 
12051,48
 a
 Ilmenite basalt 0.135 0.075 0.1 0.056 5 
12052,110
 a
 Pigeonite basalt 0.14 0.064 0.115 0.024 4 
12056,18
 a
 Ilmenite basalt 0.107 0.054 0.073 0.088 5 
12063,321
 a
 Ilmenite basalt 0.23 0.087 0.16 0.037 3 
12051,224
 a
 Ilmenite basalt 0.18 0.019 0.13 0.025 5 
15058
 b
 Quartz-normative basalt 0.255 0.089 0.17 0.059 3 
15475,31
 b
 Quartz-normative basalt 0.111 0.083 0.074 0.056 3 
12045,13
 b
 Picritic basalt 0.138 0.078 0.092 0.052 3 
15555,115
 b
 Olivine-normative basalt 0.208 0.058 0.139 0.038 9 
15555
 c
 Olivine-normative basalt 0.044 0.026 0.029 0.017 5 
15495
 c
 Vuggy porphyritic pigeonite 
basalt 
0.095 0.051 0.063 0.034 12 
15475
 c
 Quartz-normative basalt 0.111 0.018 0.074 0.012 8 
12002,188
 d
 Olivine basalt 0.158 0.047 0.103 0.038 1 
12052,153
 d
 Olivine basalt 0.137 0.047 0.091 0.034 1 
12021,286
 d
 Pigeonite basalt 0.082 0.025 0.062 0.018 3 
12051,37
 d
 Ilmenite basalt 0.157 0.05 0.104 0.029 1 
15016,221
 d
 Quartz-normative basalt 0.122 0.05 0.067 0.029 1 
15555,955
 d
 Quartz-normative basalt 0.104 0.05 0.073 0.029 1 
15075,52
 d
 Quartz-normative basalt 0.056 0.033 0.049 0.024 2 
15475,187
 d
 Quartz-normative basalt 0.067 0.038 0.038 0.028 1 
12009 Olivine vitrophyre basalt 0.101 0.031 0.045 0.02 6 
12011 Pigeonite basalt 0.097 0.081 0.066 0.056 6 
12031 Pigeonite basalt 0.154 0.071 0.098 0.066 6 
12038 Feldspathic basalt 0.131 0.056 0.079 0.027 6 
12054 Ilmenite basalt 0.135 0.078 0.081 0.054 6 
14053 Al-rich basalt 0.07 0.024 0.038 0.023 6 
15556 Olivine-normative basalt 0.117 0.071 0.061 0.046 6 
14053,263
 e*
 Al-rich basalt 0.043 0.023 0.039 0.02 6 
12045,30 Picritic basalt 0.136 0.094 0.082 0.062 6 
15,555,988 Olivine-normative basalt 0.086 0.064 0.056 0.041 6 
Mean Low-Ti basalts (new data only) 0.113 0.023   9 
Mean Low-Ti Basalts 0.127 0.02     21 
       
High-Ti Basalts      
74275,240
 a
 Ilmenite basalt 0.27 0.025 0.22 0.025 3 
70035
 b
 Ilmenite basalt 0.274 0.021 0.183 0.014 6 
71566,19
 b
 Poikilitic ilmenite basalt 0.267 0.034 0.178 0.023 4 
71596,6
 b
 Microporphyritic ilmenite basalt 0.204 0.037 0.136 0.025 3 
77516,25
 b
 Olivine microporphyritic 
ilmenite basalt 
0.238 0.058 0.159 0.039 12 
75075,158
 b
 Vuggy ilmenite basalt 0.229 0.054 0.153 0.036 3 
72155 (?)
c
 Porphyritic basalt 0.303 0.056 0.202 0.037 9 
79155
 c




 Ilmenite basalt 0.312 0.042 0.208 0.028 4 
75015,1
 d
 Ilmenite basalt 0.299 0.047 0.21 0.034 1 
71539,17
 d
 Sub-ophitic basalt 0.329 0.045 0.212 0.036 1 
70215,322
 d
 Sub-variolitic basalt 0.261 0.038 0.171 0.028 1 
75075,171
 d
 Vuggy ilmenite basalt 0.33 0.048 0.217 0.03 1 
74255,185
 d
 Ilmenite basalt 0.283 0.05 0.182 0.029 1 
70017,524
 d
 Ilmenite basalt 0.35 0.05 0.205 0.029 1 
70035,9
 d
 Ilmenite basalt 0.188 0.034 0.142 0.023 2 
10003 Low-K, ilmenite basalt 0.32 0.071 0.213 0.047 6 
10044 Low-K, ilmenite basalt 0.354 0.118 0.235 0.072 6 
10057 High-K, vesicular basalt 0.189 0.028 0.158 0.038 6 
10058 Low-K, ilmenite basalt 0.29 0.04 0.198 0.03 9 
10092 Low-K, ilmenite basalt 0.327 0.039 0.212 0.031 6 
70135 Ilmenite basalt 0.238 0.061 0.146 0.045 9 
70315 High-Ti basalt 0.325 0.05 0.196 0.034 6 
74235 Aphanitic high-Ti basalt 0.253 0.086 0.166 0.053 6 
74245 Aphanitic high-Ti basalt 0.213 0.079 0.107 0.059 6 
74275 Ilmenite basalt 0.273 0.081 0.177 0.04 6 
78598 Aphanitic high-Ti basalt 0.324 0.039 0.235 0.037 6 
10,049,101 High-K, ilmenite basalt 0.167 0.118 0.114 0.073 6 
Mean High-Ti basalts (new data only) 0.273 0.039   12 
Mean High-Ti Basalts 0.277 0.02     25 
       
Highland rocks      
77215
 b
 Norite 0.128 0.024 0.085 0.016 5 
65315,30
 b
 Fe-anorthosite 0.196 0.066 0.131 0.044 3 
60025
 b
 Fe-anorthosite 0.225 0.063 0.15 0.042 3 
62255,134
 b
 Fe-anorthosite 0.176 0.062 0.118 0.042 3 
15386
 b
 KREEP basalt 0.23 0.033 0.154 0.022 3 
15386
 c
 KREEP basalt 0.21 0.08 0.14 0.053 3 
15386 KREEP basalt 0.183 0.067 0.112 0.039 6 
15,455,306 Norite 0.07 0.017 0.024 0.025 6 
15,415,190 Fe-anorthosite 0.496 0.057 0.347 0.113 6 
76335,63 Troctolite -0.007 0.062 -0.05 0.122 4 
77,215,258 Norite 0.045 0.051 0.019 0.029 6 
Mean Highland rocks (new data only) 0.157 0.25   5 
Mean Highland rocks 0.181 0.126     8 
       
Impact melt and breccia      
65015,46
 a
 Poikilitic impact melt breccia 0.04 0.025 0.05 0.008 4 
15445
 c
 Impact melt breccia 0.14 0.018 0.093 0.012 3 
65015
 c
 Poikilitic impact melt breccia 0.102 0.051 0.068 0.034 10 
62235
 c
 Poikilitic impact melt breccia 0.042 0.053 0.028 0.035 3 
78155
 c
 Feldspathic granulitic impactite 0.072 0.089 0.048 0.059 3 
14310
 c
 Polymict breccia 0.153 0.039 0.102 0.026 3 
14310 Polymict breccia 0.125 0.13 0.086 0.069 6 
Mean impact melts and breccia 0.093 0.055     5 
Mean Moon   0.195 0.026     59 
 
Data are new except those from : 
a
 Wiesli et al. (2003), 
b
 Poitrasson et al. (2004), 
c
 Weyer et al. (2005) and 
d
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